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Kurzfassung 
Der Arktische Ozean ist wegen seiner permanenten Eisbedeckung ein 
geowissenschaftlich wenig bekanntes Gebiet. WÃ¤hren der ARCTIC'91 
Expedition gelang es, mehrkanal-reflexionsseismische Messungen Ã¼be eine 
Stecke von insgesamt 1500 km im Eurasischen Becken durchzufÃ¼hren Mit 
den zusÃ¤tzlic durch Sonobojen aufgezeichneten refraktionsseismischen 
Daten und dem kontinuierlich registrierten Schwerefeld steht ein einzigartiger 
Datensatz zur VerfÃ¼gung einen Einblick in die Sediment- und Krustenstruktur 
des Eurasischen Beckens zu gewinnen. 
Die seismischen Aufzeichnungen Ã¼be den Lomonosov RÃ¼cke zeigen, daÂ 
unter einer 500 m mÃ¤chtige Decke mariner Sedimente weitere, insgesamt 
1800 m mÃ¤chtig Ablagerungen vorhanden sind. Sie bestehen vermutlich 
aus terrestrischem, stark konsolidiertem Material mit mesozoischem Alter. Es 
wurde wahrscheinlich vor der Trennung des Lomonosov RÃ¼cken vom 
Barents Schelf abgelagert. Auf der eurasischen Seite des RÃ¼cken wurden 
Verwerfungen und HalbgrÃ¤be registriert, die Dehnung und Abschiebungen 
bei der Entstehung des Eurasischen Beckens dokumentieren. Die amera- 
sische Seite des RÃ¼cken wird von progradierenden Lagen bedeckt, die 
offensichtlich Ablagerungen des ehemaligen Kontinentalschelfes darstellen. 
Ihre Diskordanz zu den marinen Deckschichten und deren geschÃ¤tzt 
Sedimentationsrate von 1 ,O cmlka zeigt, daÂ der RÃ¼cke anfangs auf oder 
Ã¼be Meeresspiegelniveau lag und erst ab dem frÃ¼he EozÃ¤ in grÃ¶ÃŸe 
Tiefen (> 100 m) subsidierte. 
Die Krustenwurzel des Lomonosov RÃ¼cken reicht nach den aus Schwere- 
felddaten erstellen Modellen bis in 28 km Tiefe. Sie gliedert sich in einen 
unteren 9 km und oberen 11 km mÃ¤chtige Krustenblock mit einer Dichte 
von 2.95 gIcm3 bzw. 2.82 glcm3. Unter einer 500 m mÃ¤chtige Sediment- 
decke mit Dichtewerten von 1.8 bis 1.9 gIcm3 reichen im RÃ¼ckenzentru 
Schichten mit einer Dichte von 2.3 bis 2.5 glcm3 bis in 3.8 km Tiefe. Sie 
stÃ¼tze die Vermutung Ã¼be die Ablagerung von mesozoischen Sedimenten 
auf dem RÃ¼cken 
Die Sediment- und Krustenstruktur des Lomonosov RÃ¼cken gleicht dem des 
Barents Schelfes und stellt einen weiteren Hinweis auf die kontinentale 
Herkunft des RÃ¼cken dar. 
FÃ¼ das Amundsen und Nansen Becken lieferten die seismischen Daten 
Information Ã¼be die gesamte sedimentÃ¤r Bedeckung, bis zum akustischen 
Basement. Die Schichten wurden anhand ihres internen Reflexionsmusters 
und ihrer zugehÃ¶rige Vp-Geschwindigkeit in Sedimenteinheiten gegliedert. 
Da die seismischen Profile nahezu senkrecht zu den magnetischen 
Anomalien verlaufen, ist im Tiefenschnitt erkenntlich, bei welchen Anomalien 
die Sedimentschichten an das Basement stoÃŸen Dadurch lÃ¤Ã sich das Alter 
und die Sedimentationsrate der abgelagerten Schichten abschÃ¤tzen Diese 
Parameter lieferten die Grundlage fÃ¼ einen Tiefenschnitt durch die Sediment- 
decke und fÃ¼ ein stratigraphisches Modell, das die sedimentÃ¤r Entwicklung 
des Eurasischen Beckens und die Subsidenz des Lomonosov RÃ¼cken 
wiedergibt (Jokat et al., 1995a). 
Die Kenntnis Ã¼be die gesamte SedimentmÃ¤chtigkei in den Becken erlaubte, 
den Tiefenverlauf der KrustenoberflÃ¤ch zu kartieren. Nach der Methode von 
Malinverno (1991) wurde dann aus den Topographiedifferenzen der Base- 
mentoberflÃ¤ch zu einer Referenzkurve die Rauhigkeit der Krustentopo- 
graphie bestimmt und daraus die Dehnungsrate berechnet. Der Rauhig- 
keitswert betrÃ¤g 384 m im zentralen Amundsen Becken und bis zu 600 m im 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken. Die berechneten Dehnungsraten 
betragen damit 12 mmla bzw. 4-5 mmla. Die Werte stimmen gut mit den aus 
aeromagnetischen Untersuchungen ermittelten Dehnungsraten (Karasik, 
1974; Vogt et al., 1979) Ã¼berein 
Aus den Daten der Freiluftschwere wurden Modelle Ã¼be die MÃ¤chtigkei und 
Dichte der Kruste erstellt. Die Modelle zeigen eine 5-6 km mÃ¤chtig 
ozeanische Kruste im zentralen Amundsen Becken, die auf 9 km MÃ¤chtigkei 
zum Gakkel RÃ¼cke hin zunimmt. Ihre Dichte betrÃ¤g 2.85 glcm3. Im 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken betrÃ¤g die KrustenmÃ¤chtigkei nur 2- 
5 km und steigt ebenfalls zum Gakkel Rucken an. Unter den RÃ¼ckenschulter 
gliedert sich die ozeanische Kruste in einen 2 km mÃ¤chtige oberen Teil mit 
einer Dichte von 2.6 glcm3 und 8 km mÃ¤chtig Ã¤lter Kruste mit einer Dichte 
von 2.9 glcm3. Diese Werte lassen sich nicht in die theoretischen Modelle 
Ã¼be die Beziehung von Dehnungsrate und KrustenmÃ¤chtigkei (Reid & 
Jackson, 1981; Bown & White, 1994) einordnen. Sie zeigen, daÂ durch den 
extrem langsam dehnenden Gakkel RÃ¼cke mit lateralen Variationen der 
KrustenmÃ¤chtigkei im Eurasischen Becken gerechnet werden muÃŸ 
Die seismischen Messungen Ã¼be den Morris Jesup Rise zeigen eine nur 
200 m mÃ¤chtige durch Erosionsrinnen durchzogene Sedimentdecke. 
Darunter zeichnet sich eine stark gestÃ¶rt BasementoberflÃ¤ch ab, die auf 
eine Dehnung und Abschiebung der Plateaukruste deutet. Nach den 
Schweremodellen besteht das Plateau aus einer bis zu 18 km mÃ¤chtige 
Kruste mit einer Dichte von 2.85 glcm3. 
Der nÃ¶rdlich Teil des Yermak Plateaus gleicht mit seiner dÃ¼nne 
Sedimentdecke von 190 m und einer 20 km mÃ¤chtige Kruste dem Morris 
Jesup Rise. Dagegen wird der SÃ¼dtei des Plateaus von drei insgesamt 
1500 m mÃ¤chtige Einheiten YP-1, Yp-2 und Yp-3 bedeckt. Nach ODP- 
Bohrkernanalysen entspricht das Alter von YP-2 dem unterem PliozÃ¤ und 
von YP-3 dem oberem PliozÃ¤nIPleistozÃ¤ AuÃŸerde wird in YP-3 eine 
grÃ¶ÃŸe Anzahl von "Dropstones" als in YP-2 beobachtet (Myhre et al., 1995). 
Die Schichtgrenze kennzeichnet also den Ubergang von Interglazial zu 
Glazial im PliozÃ¤n Eine Diskordanz zwischen den unteren Einheiten YP-1 
und YP-2 und der Deckschicht YP-3 zeigt Erosion an. Sie kann entweder 
durch die Hebung des Plateaus infolge einer Intrusion erklÃ¤r werden oder 
durch die zunehmende Vereisung im PleistozÃ¤n 
Nach dem erarbeiteten Schweremodell besteht das Yermak Plateau aus einer 
2-3 km mÃ¤chtige Sedimentdecke, einem 3-4 km mÃ¤chtige Kern mit einer 
Dichte von 2.8 glcm3 und darunter, bis in 22 km Tiefe aus Kruste mit einer 
Dichte von 2.9 gIcm3. Unter der nordÃ¶stliche Plateauspitze gehen die Kruste 
des Plateaus und die ozeanische Kruste des angrenzenden Nansen Beckens 
flieÃŸen ineinander Ã¼ber Im SÃ¼dweste des Plateaus dringt vermutlich eine 
magmatische Intrusion in den Kern des Plateaus. 
Summary 
The ice cover of the Arctic Ocean restricts its geophysical investigation. During 
the ARCTIC'91 expedition, multichannel seismic reflection data over a length 
of 1500 km were aquired in the Eurasian Basin. Additionally, seismic 
refraction data using sonobuoys as well as gravity data were recorded along 
the whole cruise track. This unique dataset improves the knowledge about the 
structure of the sediment cover and crust of the Eurasian Basin. 
The seismic data show a 500 m thick cover of marine sediments on the 
Lomonosov Ridge. Below this cover another 1800 m thick layers are 
indicated in the central part of the ridge. They probably represent consolidated 
terrigenous sediments of Mesozioc age, deposited on the ridge before its 
separation from the Barents-Kara Shelf. On the Eurasian side of the ridge a 
Set of half grabens and faults document stretching of the ridge's crust due to 
rifting associated with the opening of the Eurasian Basin. The Amerasian side 
of the ridge is covered by prograding sequences which may represent 
deposits of the old continental shelf. An unconformity to the ridge's 
sedimentary cover and a sedimentation rate of 1.0 cmlky for this marine 
material show that erosion must have stopped at early Eocene time when the 
ridge subsided furiher below sealevel. 
The gravity density model indicates a 28 km thick continental crust for the 
ridge. It is composed of a lower 9 km thick part with a density of 2.95 gIcm3 
and an upper 11 km thick part with density of 2.82 glcm3. The ridge's cover 
consists of a 2.5 km thick sedimentary sequence with densities between 1.8 
to 2.5 glcm3. The crustal structure of the ridge is similar to that of the Barents 
Shelf, and therefore indicates its continental origin. 
For the Amundsen and Nansen Basins the seismic profiles present a picture of 
the whole sedimentary cover down to the basement. The layers were divided 
into sedimentary units with the aid of Vp-velocity and reflection Pattern. 
Because the profiles are located more or less perpendicular to the magnetic 
anomalies which are parallel and symmetric to the Gakkel Ridge, it is possible 
to estimate the age for the units. These Parameters serve as a basis for a 
depth section through the sedimentary cover and a stratigraphic model for the 
sedimentary evolution of the Eurasian Basin and the subsidence of the 
Lomonosov Ridge (Jokat et al., 1995a). 
The information of the thickness of the entire sedimentary cover allows the 
calculation of the roughness of the basement topography. Based on the 
method of Malinverno (1991) the difference between the topography of the 
basement surface to a reference niveau give a value of roughness with that 
the spreading rate can be calculated. The values of roughness reach from 
384 m in the central Amundsen Basin to 600 m in the southern Eurasian 
Basin. The corresponding spreading rates are 12 mmly and 4-5 mmly, 
respectively. The spreading rates calculated by that method agree well with 
the rates determined by aeromagnetic investigations (Karasik, 1974; Vogt et 
al., 1979). 
The gravity density models reveal a 5-6 km thick oceanic crust in the central 
pari of the Amundsen Basin with a density of 2.85 g/cm3 increasing to 9 km 
thickness towards the Gakkel Ridge. On the southern end of the Eurasian 
Basin the oceanic crust is just 2-5 km thick but also thickens towards the 
Gakkel Ridge. The ridge is composed of a 2 km thick upper layer with a 
VIII 
density of 2.5 g/cm3 and a 8 km thick lower layer with a density of 2.9 glcm3. 
The observed increase in crustal thickness does not confirm theoretical 
models for the relation between spreading rate and crustal thickness (Reid & 
Jackson, 1981 ; Bown & White, 1994). The results show that the extremely slow 
spreading rate of the Gakkel Ridge may cause lateral variations in crustal 
thickness of the Eurasian Basin. 
The seismic profiles of the Morris Jesup Rise show a thin sedimentary cover of 
200 m disturbed by erosional channels. The basement below seems to 
consist of faulted crust due to tension by seafloor spreading. The gravity 
density model yields a 18 km thick oceanic crust with a density of 2.9 gIcm3. 
The northern part of the Yermak Plateau is similar to the Morris Jesup Rise 
concerning its 190 m thick and disturbed sedimentary cover and its 20 k m  
thick oceanic crust. In difference to that the southern part of the Yermak 
Plateau is covered by a 1500 m thick sedimentary sequence consisting of 
three units YP-1, YP-2 and YP-3. Core analysis of the ODP leg 151 give an 
age of lower Pliocene for YP-2 and PlioceneIPleistocene boundary for YP-3. 
Also, unit YP-3 contains more dropstones than unit YP-2. This demonstrates 
the change from interglacial to glacial conditions at Pliocene time, The units 
YP-1 and YP-2 rest with an unconformity to the upper part of YP-3. This 
erosion can be explained either by an uplift of the Yermak Plateau or the 
increasing ice cover in Pleistocene time. 
The gravity density model for the Yermak Plateau proves a 2-3 km thick 
sedimentary cover, a 3-4 km thick central part with a density of 2.8 gIcm3 and 
down to 22 km depth a root with a density of 2.9 glcm3. At the northern 
margin of the plateau its continental crust passes into the oceanic crust of the 
Nansen Basin. Gravity values of the southwestern part of the plateau imply an 
intrusion of magma into its continental Center. 

1 .  Einleitung und Fragestellung 
Der Arktische Ozean wird durch submarine aseismische und aktive RÃ¼cken 
Systeme in mehrere Tiefseebecken unterteilt. Schelfgebiete verschiedenster 
Morphologie und passive sowie gescherte KontinentalrÃ¤nde umgeben und 
begrenzen den Ozean. In seinen Randbereichen liegen Plateaus, deren 
Ursprung und Zusammensetzung teilweise noch rÃ¤tselhaf ist. 
Bedingt durch die permanente Eisdecke existieren nur vereinzelte 
geophysikalische Messungen im Arktischen Ozean, die sich vorwiegend in 
den sÃ¼dliche Randbereichen konzentrieren. Dadurch ist die Entwicklung und 
Struktur vieler Elemente des Ozeans nur teilweise verstanden oder sogar 
umstritten. Weiterhin sind nur bruchstÃ¼ckhaft Informationen Ã¼be den EinfluÃ 
von KlimaÃ¤nderunge und tektonischen Prozessen auf die Sedimentations- 
bedingungen vorhanden. 
Das Ziel der seismischen und gravimetrischen Messungen der ARCTIC191 
Expedition ist, die Krustenstruktur und Sedimentdecke der wichtigsten 
Elemente des Eurasischen Beckens zu kartieren und so AufschluÃ Ã¼be ihre 
Entstehung und Entwicklung zu erhalten, und zu untersuchen, ob sich 
kÃ¤nozoisch KlimaÃ¤nderunge in den Sedimenten wiederfinden lassen. 
Der Arktische Ozean wird durch den Lomonosov RÃ¼cke in das eurasische 
und amerasische Gebiet geteilt. Der amerasische Bereich umfaÃŸ das Kanada 
und Makarov Becken, die durch den Alpha und Mendeleev RÃ¼cke 
voneinander getrennt werden. Das Eurasische Becken wird durch den Gakkel 
RÃ¼cke in das Amundsen und Nansen Becken unterteilt. Es wird seit dem 
frÃ¼he PalÃ¤ozÃ durch Meeresbodenspreizung entlang des Gakkel RÃ¼cken 
gebildet. Seine plattentektonische Entwicklungsgeschichte ist durch das klare 
Streifenmuster magnetischer Anomalien, die parallel zum Gakkel RÃ¼cke 
verlaufen, gut dokumentiert (Karasik et al., 1972; Vogt et al., 1979). 
Aeromagnetische Messungen zeigen, daÂ der Gakkel RÃ¼cke mit einer 
Dehnungs-Halbrate von 3-1 1 mmla das langsamste Dehnungszentrurn aller 
mittelozeanischer RÃ¼cke darstellt (Karasik, 1974; Vogt et al., 1979). Unter- 
suchungen an ozeanischer Kruste zeigen, daÂ ein Zusammenhang zwischen 
der Dehnungsrate der mittelozeanischer RÃ¼cke und der MÃ¤chtigkei und 
Topographie der dort gebildeten Kruste besteht (z. B. Sclater & Francheteau, 
1970; Reid & Jackson, 1981 ; Malinverno, 1991). Die theoretischen Modelle 
stÃ¼tze sich dabei auf Beobachtungen mittelozeanischer RÃ¼cke mit 
wesentlich hÃ¶here Dehnungs-Halbraten (z.B. SÃ¼datlantik 16-28 mmla, 
SÃ¼dpazifik 20-50 mmla; Hayes & Kane, 1991). FÃ¼ volle Dehnungsraten 
unter 20 mmla konnten die theoretischen Modelle Ã¼be die Formation 
ozeanischer Kruste bisher kaum an Daten Ã¼berprÃ¼ werden. 
Ein wesentliches Ziel dieser Arbeit ist, durch seismische und gravimetrische 
Aufzeichnungen die Krustenstruktur im zentralen Eurasischen Becken zu 
kartieren und zu prÃ¼fen ob sich die beobachteten Krusteneigenschaften in die 
bisher bekannten ZusammenhÃ¤ng zwischen Dehnungsrate und Krusten- 
struktur einfÃ¼ge lassen. 
Der Lomonosov RÃ¼cke erstreckt sich vom kontinentalen Schelf nÃ¶rdlic der 
Ellesmere Insel Ã¼be den Nordpol bis zum eurasischen Schelf im Bereich der 
Neu Sibirischen Inseln. Der aseismische RÃ¼cke wird als kontinentales 
Fragment angesehen, das bei der Ã–ffnun des Eurasischen Beckens im 
frÃ¼he KÃ¤nozoiku vom Barents-Kara Schelf getrennt wurde (Lawver et al., 
1988). WÃ¤hren sich die Herkunft des RÃ¼cken durch plattentektonische 
Rekonstruktion weitgehend erklÃ¤re lÃ¤ÃŸ ist der Verlauf seiner Subsidenz 
bisher noch nicht bekannt. 
Ein weiterer Punkt dieser Arbeit ist daher, aus den seismischen Daten die 
Struktur und MÃ¤chtigkei der Sedimentdecke des RÃ¼cken und der 
angrenzenden Tiefseebecken zu bestimmen. Sie liefern hier die Basis fÃ¼ ein 
stratigraphisches Modell, das erstmals AufschluÃ Ã¼be die Erosionsgeschichte 
und den Ablauf der Subsidenz des RÃ¼cken geben kann. Weiterhin wird eine 
detaillierte Information Ã¼be die Sedimentdecke benÃ¶tigt um zusammen mit 
den Schwerefelddaten ein Krustenmodell fÃ¼ den Lomonosov RÃ¼cke zu 
erstellen. Die hier gewonnenen Ergebnisse werden mit frÃ¼here Modellen 
Ã¼be die Sediment- und Krustenstruktur (Weber, 1979; Ostenso & Wold, 1977) 
kombiniert, um mÃ¶glich Anderungen der Sedimentdecke und Kruste entlang 
des RÃ¼cken festzustellen. Ein Vergleich von seismischen und gravimetri- 
schen Profilen Ã¼be den Barents Schelfrand und Ã¼be den Lomonosov 
RÃ¼cke soll zeigen, ob und wie Rifting und Subsidenz die Sedimentdecke 
und Wurzel des RÃ¼cken verÃ¤nderten 
Der Morris Jesup Rise und das Yermak Plateau liegen am sÃ¼dwestliche 
Ende des Eurasischen Beckens. Sie wurden im EozÃ¤ und frÃ¼he OligozÃ¤ 
durch einen Hot Spot gebildet und durch das Auseinanderdriften von 
GrÃ¶nlan und Spitzbergen vor 35 Mio. Jahren getrennt (Feden et al., 1979; 
Vogt et al., 1979). 
Aus den seismischen Aufzeichnungen soll hier die Krustenstruktur der 
Plateaus untersucht werden, um ihre VerÃ¤nderun durch die Auftrennung des 
vulkanischen Massives nachzuzeichnen. Weiterhin stellt sich die Frage, ob 
sich aus der Sedimentstruktur Hinweise Ã¼be die weitere Entwicklung der 
Plateaus und den EinfluÃ von KlimaverÃ¤nderunge ergeben. 
Nach magnetischen Messungen besteht der nÃ¶rdlich Teil des Yermak 
Plateaus aus ozeanischer und der sÃ¼dlich Teil aus kontinentaler Kruste 
(Feden et al., 1979). Dagegen deutet die anomale Lage des Yermak Plateaus 
Ã¼be der Subsidenzkurve und erhÃ¶ht WÃ¤rmefluÃŸwer auf ozeanische Kruste 
unter dem sÃ¼dwestliche Plateaubereich und auf rezente magmatische 
AktivitÃ¤ (Kristoffersen & Husebye 1984; Okay & Grane, 1993). 
Krustenmodelle sollen hier eine Information Ã¼be den Ãœbergan von 
ozeanischer zur kontinentaler Kruste des Nord- und SÃ¼dteile liefern, sowie 
Ã¼be die umstrittene Zusammensetzung des sÃ¼dliche Bereiches. 
Auch die Sedimentdecke des zentralen Eurasischen Beckens ist wenig und 
nur an ihrer OberflÃ¤ch erforscht. Die Frage ist hier, welchen EinfluÃ die 
fortschreitende tektonische Entwicklung des Beckens auf die Sedimentations- 
bedingungen hat und ob sich KlimaÃ¤nderunge in den Sedime,ntschichten 
widerspiegeln. Weiterhin ist unbekannt, welche Wirkung die Offnung der 
FramstraÃŸ und damit die Ã„nderun des StrÃ¶mungssystem auf die Ablage- 
rungsbedingungen ausÃ¼bt 
Eine wesentliche Aufgabe dieser Arbeit ist, mit Hilfe der seismischen 
Aufzeichnungen Verlauf, Reflexionsmuster, Vp-Geschwindigkeit, MÃ¤chtigkeit 
Alter und Sedimentationsrate der Sedimente des Eurasischen Beckens zu 
kartieren. Nur so kann ein stratigraphisches Modell entwickelt werden, aus 
dem sich die oben genannten Punkte rekonstruieren und verstehen lassen. 
2 .  Das Eurasische Becken 
In diesem Kapitel wird zuerst ein Ãœberblic Ã¼be die Lage und Geographie 
des Arbeitsgebietes gegeben. AnschlieÃŸen werden Morphologie, Tektonik 
und Geologie der Hauptstrukturen des Eurasischen Beckens, wie Schelfe, 
Tiefseebecken, RÃ¼cke und Randplateaus vorgestellt. Es folgt eine kurze 
Darstellung der bisher im Eurasischen Becken durchgefÃ¼hrte seismischen 
Messungen und des damit vorhandenen Datenmaterials. AbschlieÃŸen 
werden die Bedeutung und der Verlauf der ARCTIC191 Expedition vorgestellt. 
Abb. 2.1: Geographische Ãœbersichtskart des Arktischen Ozeans (Johnson et al., 1978) 
2 . 1  Geographische Ãœbersich 
Das Eurasische Becken ist ein Teil des tiefen Arktischen Ozeans und erstreckt 
sich im SÃ¼de und Osten bis zu den breiten Schelfgebieten der Barents-Kara 
und Laptev See (Abb. 2.1). Im Norden wird das Becken durch den Lomonosov 
RÃ¼cke begrenzt. Er zieht sich von den Schelfgebieten der Ellesmere Insel, 
am Nordpol vorbei nach Osten bis zu den Neu-Sibirischen Inseln und trennt 
den eurasischen Bereich des Arktischen Ozeans vom amerasischen Teil. 
Das amerasische Gebiet umfaÃŸ das Makarov und Kanada Becken, die durch 
den Alpha und Mendeleev RÃ¼cke voneinander getrennt werden. 
Parallel zum Lomonosov RÃ¼cke zieht sich der Gakkel RÃ¼cke durch das 
Eurasische Becken und unterteilt es wiederum in das Amundsen und Nansen 
Becken. Es handelt sich hierbei um einen aktiven mittelozeanischen RÃ¼cken 
der Ã¼be die Spitzbergen-Verwerfungszone mit dem mittelatlantischen 
RÃ¼ckensyste verbunden ist. 
Am sÃ¼dwestliche Ende des Eurasischen Beckens liegen der Morris Jesup 
Rise und sein GegenstÃ¼ck das Yermak Plateau. Diese beiden Randplateaus 
begrenzen den Eingang zur FramstaÃŸe der einzigen Tiefwasserverbindung 
zwischen Eurasischem Becken und Nordatlantik. 
2.2 Morphologie, Tektonik und Geologie 
2.2.1 Gakkel Rucken 
Aufgrund der Verteilung von Erdbebenepizentren im Arktischen Ozean wurde 
schon in den 60er Jahren eine Fortsetzung des mittelatlantischen RÃ¼cken 
systems in das Eurasische Becken hinein vermutet (Heezen & Ewing, 1961 ; 
Gakkel, 1962). 
Der Gakkel RÃ¼cke ist ein aktiver mittelozeanischer RÃ¼cke und bildet die 
nÃ¶rdlich Plattengrenze zwischen eurasischem und nordamerikanischem 
Kontinent. Durch das ausgeprÃ¤gt Streifenmuster magnetischer Anomalien 
entlang des RÃ¼cken lÃ¤Ã sich die tektonische Entwicklung des Eurasischen 
Beckens im Gegensatz zur Entstehung des gesamten Arktischen Ozeans gut 
rekonstruieren (Vogt et al., 1979). 
Der RÃ¼cke zieht sich vom nordÃ¶stliche Schelfrand GrÃ¶nland durch das 
Eurasische Becken bis in die Laptev See. Dort wird er von mÃ¤chtige 
Sedimenten Ã¼berdeckt die durch die sibirischen FlÃ¼ss in groÃŸe Menge in 
das Arktische Becken eingetragen werden (Johnson et al., 1990). Dagegen 
grenzt der RÃ¼cke an den grÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf abrupt, ohne an Breite oder 
HÃ¶h zu verlieren. Offensichtlich verlÃ¤uf hier eine Verwerfung parallel zur 
Spitzbergen-Verwerfungszone, die den RÃ¼cke vom Schelf abstuft (Johnson 
et al,, 1978; Feden et al., 1979). 
Im westlichen Bereich des Gakkel RÃ¼cken betrÃ¤g die Wassertiefe des 
Zentraltales 3500 bis 5300 m. Die RÃ¼ckenschulter erheben sich mehr als 
2000 m Ã¼be den Zentralgraben (Johnson et al., 1978). Eine Ã¤hnlic rauhe 
Topographie mittelozeanischer RÃ¼cke wird in Zusammenhang mit geringen 
Dehnungsraten beobachtet (SIeep & Rosendahl, 1979; Hayes & Kane, 1991). 
Der Gakkel RÃ¼cke ist mit einer Dehnungs-Halbrate von 3 bis 11 mmla eines 
der langsamsten Dehnungszentren der Welt, was auf seine NÃ¤h zum 
Rotationspol in der Laptev See zurÃ¼ckgefÃ¼h wird (Karasik, 1974; Vogt et al., 
1979). Als Folge der geringen Dehnungsrate wird auch die dÃ¼nn Kruste im 
RÃ¼ckenbereic von nur 2-3 km MÃ¤chtigkei angesehen (Jackson et al., 1982), 
sowie die anormale Lage des gesamten RÃ¼ckensystem Ã¼be der 
durchschnittlichen Subsidenzkurve mittelozeanischer RÃ¼cke (Johnson & 
Vogt, 1973). 
2.2.2 Lomonosov RÃ¼cke 
Der Lomonosov RÃ¼cke wurde 1948 durch Tiefensondierungen wÃ¤hren 
einer russischen Luftexpedition entdeckt und nach einem russischen 
Wissenschaftler und Dichter benannt. Obwohl seine Existenz das erstemal 
1954 in sowjetischen Bathymetriekarten publiziert wurde (Burkhanov, 1956), 
postulierte Worthington (1 953) davon unabhÃ¤ngi aus Gezeiten-j 
Temperatur- und Salzgehaltmessungen die Existenz eines submarinen 
RÃ¼ckens der sich durch das arktische Becken zieht. 
Nach einer bathymetrischen Karte von Johnson et al. (1978) erstreckt sich der 
Lomonosov RÃ¼cke mit einer LÃ¤ng von Ã¼be 1700 km durch den Arktischen 
Ozean. Er ragt 3000 m Ã¼be das angrenzende Amundsen Becken auf der 
eurasischen Seite und ca. 2000 m Ã¼be das auf der amerasischen Seite 
gelegene Makarov Becken. An seiner hÃ¶chste Stelle liegt der RÃ¼cke 955 m 
unter dem Wasserspiegel. Seine OberflÃ¤ch ist eben. Die RÃ¼ckenbreit 
variiert von fast 200 km in der NÃ¤h der Schelfe bis zu nur noch 65 km in der 
NÃ¤h des Poles. Dort ist auch die RÃ¼ckenachs um ca. 80 km versetzt. Eine 
ungefÃ¤h 1600 m hohe Schwelle trennt den Lomonosov RÃ¼cke vom 
kontinentalen Rand der Ellesmere Insel. Hingegen scheint der RÃ¼cke sich 
mit dem sibirischen Schelfrand auf HÃ¶h der Neu-Sibirischen-Inseln 
morphologisch zu verbinden (Johnson et al., 1978). 
Erste systematische, multidisziplinÃ¤r Untersuchungen des Lomonosov 
RÃ¼cken wurden von den Eisstationen ARLIS II (Kutschale, 1966) und LOREX 
(Weber, 1979) aus durchgefÃ¼hrt Die Ergebnisse zeigen, daÂ der RÃ¼cke im 
Untersuchungsgebiet aus mehreren, leicht geneigten StaffelbrÃ¼che besteht 
und seine Flanken mit 40 m bis 80 m mÃ¤chtige Sedimentschichten bedeckt 
sind (Blasco et al., 1979). Zum Makarov Becken fÃ¤ll der RÃ¼cke mit 14' 
Neigung ab, auf der Seite des Amundsen Beckens betrÃ¤g die Neigung der 
RÃ¼ckenflank dagegen nur 6' (Weber, 1979). Auf der RÃ¼ckenmitt wird eine 
Sedimentauflage von mindestens 750 m registriert (Ostenso & Wold, 1977), 
die bis auf 3000 m MÃ¤chtigkei in Richtung des Sibirischen Schelfes zunimmt 
(Demenitskaya & Kiselev, 1968). Diese Decke soll aus frÃ¼he mesozoischen 
oder noch Ã¤lteren verfestigten oder schwach metamorphisierten Sedimenten 
bestehen, die Ã¼be einem Kern intermediÃ¤re oder basischer Zusammen- 
setzung liegen (Sweeney & Weber, 1982). Nach refraktionsseismischen 
Messungen besteht der RÃ¼cke aus einem 5 km mÃ¤chtige Schichtpaket, das 
Ã¼be einer 28 km mÃ¤chtige RÃ¼ckenwurze liegt. Die entsprechenden Vp- 
Geschwindigkeiten betragen dabei 4.7 km/s bzw. 6.6 km/s (Forsyth & Mair, 
1984). Ã¼bereinstimmen damit ist ein aus Schweremessungen abgeleitetes 
Modell, das einen isostatisch ausgeglichenen RÃ¼cke zugrunde legt 
(Lillestrand & Weber, 1974). Demnach soll der RÃ¼cke aus Sedimenten der 
Dichte 2.2 bis 2.5 g/cm3 zusammengesetzt sein und von einer 27 km 
mÃ¤chtige Kruste mit einer Dichte von 2.79 g/cm3 unterlagert werden. 
Diese Ergebnisse stÃ¼tze die Hypothese, daÂ der RÃ¼cke ein kontinentales 
Fragment ist (Heezen & Ewing, 1961; Wilson, 1963), das bei der Offnung des 
Eurasischen Beckens im frÃ¼he KÃ¤nozoiku vom Barents-Kara Schelf 
getrennt wurde (Lawver et al., 1988). DafÃ¼ spricht auch die Symmetrie der 
magnetischen Anomalien im Eurasischen Becken bezÃ¼glic des Gakkel 
RÃ¼cken (Vogt et al., 1979). Die Ahnlichkeit der seismischen Struktur des Kara 
Schelfes und des Lomonosov RÃ¼cken (Weber & Sweeney, 1990), sowie das 
Fehlen magnetischer Anomalien im zentralen RÃ¼ckenbereic (Coles et al., 
1978) sind weitere Argumente fÃ¼ den kontinentalen Ursprung des RÃ¼ckens 
2.2.3 Schelfgebiete 
Die kontinentalen Schelfe, die das Eurasische Becken umgeben, sind in ihrer 
GrÃ¶Ã und Gestalt sehr unterschiedlich. 
So ist der Laptev Schelf mehr als 300 km breit. Seine Wassertiefe betrÃ¤g 
teilweise weniger als 50 m. Der Kontinentalhang fÃ¤ll mit einer geringen 
Neigung zum Eurasischen Becken ab. 
Auch der Barents-Kara Schelf ist weltweit einer der breitesten Schelfe. 
Mehrere glazial erodierte Rinnen schneiden seinen relativ steilen 
Kontinentalhang (Kristoffersen, 1990). Aus seismischen Messungen werden 
SedimentmÃ¤chtigkeite von mehr als 10 km im Gebiet des Laptev und 
Barents-Kara Schelfes abgeleitet (Jackson, 1990). 
Der nÃ¶rdlich Kontinentalrand von GrÃ¶nlan wird durch drei unterschiedliche 
Schelfgebiete charakterisiert. So ist das Wandel See Gebiet mit nur 30-60 km 
Breite der schmalste Schelf des Arktischen Ozeans (Dawes, 1990). Er fÃ¤ll von 
400 m Wassertiefe sehr steil in das 4000 m tiefe Amundsen Becken und den 
Lena Graben ab. Dieser schroffe Hang ist ein Anzeichen dafÃ¼r daÂ der 
Kontinentalrand dort geschert ist (Kristoffersen, 1990). Auch der Morris Jesup 
Rise wird zum grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalrand gezÃ¤hl und ragt 200 km in 
nordwestliche Richtung in das Amundsen Becken hinein (Dawes, 1990). 
Seine Flanken sind ebenfalls sehr steil und zerklÃ¼ftet Im Gegensatz dazu fÃ¤ll 
der im Westen angrenzende, 250 km breite Lincoln See Schelf mit geringer 
Neigung zum Amundsen Becken ab (Dawes, 1990). 
2.2.4 Tiefseebecken 
Das ca. 300 km breite und knapp 1700 km lange Nansen Becken liegt 
zwischen dem eurasischen Schelf und dem Gakkel RÃ¼cken Seine Wasser- 
tiefe liegt durchschnittlich bei 3000 m, nimmt aber im sÃ¼dwestliche Teil des 
Beckens, der Barents Tiefseebene, bis auf 3850 m zu. 
Seismische Messungen zeigen, daÂ das Becken von insgesamt 1500 m bis 
2000 m mÃ¤chtige Sedimentschichten bedeckt wird, die zum Gakkel RÃ¼cke 
hin an MÃ¤chtigkei abnehmen (Kristoffersen & Husebye, 1984; Duckworth & 
Baggeroer, 1985). Die Topographie des Basements wird zum Gakkel RÃ¼cke 
hin rauh und unregelmÃ¤ÃŸ (Jackson, 1990). Die KrustenmÃ¤chtigkei des 
Nansen Beckens ist mit nur 3 km bis 5 km sehr dÃ¼nn was auf die langsame 
Dehnungsrate des Gakkel RÃ¼cken zurÃ¼ckgefÃ¼h wird (Jackson et al., 1982). 
Die Sedimente des Nansen Beckens sind vorwiegend terrigenen Ursprungs. 
Sie bestehen hauptsÃ¤chlic aus Ablagerungen der Kara und Laptev Schelfe, 
sowie der groÃŸe sibirischen FlÃ¼ss Ob, Yenisey und Lena. Sie werden 
speziell im Ã¶stliche Teil des Beckens durch die Lena in so groÃŸe Menge 
eingetragen, daÂ sie dort den Gakkel RÃ¼cke vollstÃ¤ndi bedecken 
(Kristoffersen, 1990). ZusÃ¤tzlic wurden vermutlich wÃ¤hren der Eiszeiten 
groÃŸ Mengen an Material von den SchelfrÃ¤nder erodiert und im Becken 
abgelagert (Johnson et al., 1990). 
Das Amundsen Becken liegt zwischen dem Gakkel und dem Lomonosov 
RÃ¼cke und gleicht in Breite und LÃ¤ng dem Nansen Becken. Seine 
Wassertiefe liegt jedoch bei durchschnittlich 4000 m. Offensichtlich wirkt der 
Gakkel RÃ¼cken der die beiden Becken trennt, wie ein Damm, der den 
Sedimenteintrag der Barents-Kara Schelfe abhÃ¤lt Da die tiefste Stelle des 
Amundsen Beckens mit 4300 m fast in der Mitte seiner LÃ¤ng und in der NÃ¤h 
des Poles liegt, werden als primÃ¤r Sedimentquelle die GrÃ¶nlan und Laptev 
Schelfe vermutet (Johnson et al., 1978). 
Parallel zum Gakkel RÃ¼cke verlaufen die durch Meeresbodenspreizung ent- 
standenen magnetischen Anomalien durch das Eurasische Becken. Die 
Ã¤ltest bestimmbare magnetische Anomalie am FuÃŸ des Lomonosov 
RÃ¼cken und entlang des Barents-Kara Kontinentalhanges ist Chron 24 
( 56 Ma) (Karasik 1974; Vogt et al., 1979). Jedoch wird eine noch Ã¤lter 
negative Anomalie entlang des Lomonosov RÃ¼cken registriert, die darauf 
hindeutet, daÂ die Offnung des Eurasischen Beckens schon im sehr frÃ¼he 
TertiÃ¤ vor 60 Ma begann (Vogt et al., 1979). 
2.2.5 Morris Jesup Rise und Yermak Plateau 
Am sÃ¼dwestliche Ende des Eurasischen Beckens bilden der Morris Jesup 
Rise und sein GegenstÃ¼ck das Yermak Plateau, den Eingang zur FramstraÃŸe 
Aeromagnetische Untersuchungen zeigen, daÂ Teile der beiden Plateaus 
einmal eine zusammenhÃ¤ngend Struktur ozeanischen Ursprungs bildeten 
(Karasik et al.,1974; Vogt et al., 1979). 
Das Yermak Plateau ist ein flaches Randplateau, mit Wassertiefen um 500 m 
bis 1000 m, das an der Nordwest KÃ¼st Spitzbergens liegt und in das Nansen 
Becken hineinragt. SÃ¼dlic von 82ON erstreckt sich das Plateau in nord- 
nordwestliche Richtung, dann knickt der Verlauf des PlateaurÃ¼cken nach 
Nordosten ab. Neben diesem morphologischen Unterschied deuten auch 
aeromagnetische Untersuchungen darauf hin, daÂ das Plateau in einen 
nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Bereich geteilt werden kann (Feden et al., 1979). So 
werden starke magnetische Anomalien (> 1000 nT) nur auf dem nordÃ¶stliche 
Yermak Plateau gemessen. Das deutet an, daÂ dieser Teil ozeanischer 
Herkunft ist und zusammen mit dem Morris Jesup Rise gebildet wurde (Feden 
et al., 1979). Dagegen werden im sÃ¼dliche Bereich des Plateaus nur 
schwache Magnetfeldanomalien registriert, die eher ein Anzeichen fÃ¼ 
kontinental beschaffenes Krustenmaterial sind (Feden et al., 1979; Jackson et 
al., 1984). 
Nach seismischen Messungen wird das Plateau von mehreren hundert Meter 
mÃ¤chtige Sedimentschichten mit zugehÃ¶rige Vp-Geschwindigkeiten von 
1.7 bis 4.4 kmls bedeckt, die als glaziale Ablagerungen angesehen werden 
(Jackson et al., 1984; Sundvor et al., 1982). Die Vp-Geschwindigkeiten in der 
Kruste reichen im sÃ¼dliche Plateaubereich von 4.3 Ã¼be 6.0 bis zu 8.0 kmls 
(Jackson et al., 1984). Wegen der Ã„hnlichkei mit der Geschwindigkeits- 
struktur Spitzbergens wird der sÃ¼dlich Teil des Yermak Plateaus als 
kontinentale Kruste interpretiert, die durch den Dehnungsprozess bei der 
Ã–ffnun der FramstraÃŸ ausgedÃ¼nn wurde (Jackson et al., 1984). Der Fund 
von Gneisen bei marinen geologischen Beprobungen unterstÃ¼tz diese 
Vorstellung (Jackson et al., 1984). Im Widerspruch dazu stehen die am 
westlichen Plateaurand gemessenen hohen WÃ¤rmefluÃŸwert die andeuten, 
daÂ mÃ¶glicherweis ein Teil des sÃ¼dliche Plateaus aus ozeanischer Kruste 
besteht oder durch vulkanische AktivitÃ¤ beeinfluÃŸ wird (Crane et al., 1982). 
Die im nÃ¶rdliche Plateaubereich registrierten Vp-Geschwindigkeiten von 5.0 
bis 7.2 kmls unterscheiden sich deutlich von den im SÃ¼de gemessenen 
Werten, was einen weiteren Hinweis auf die ozeanische Bildung des 
nÃ¶rdliche Yermak Plateaus darstellt (Jackson et al., 1984). 
Der Morris Jesup Rise zÃ¤hl zum nordÃ¶stliche Kontinentalrand GrÃ¶nlands Er 
ragt mit einer Wassertiefe von 1000 m in das Amundsen Becken hinein. Die 
OberflÃ¤ch des Plateaus ist eben. Seine Flanken fallen nach Osten hin steil 
ab, nach Westen hin in gestaffelten BlÃ¶cken die mit einer dÃ¼nne Sediment- 
schicht bedeckt sind (Ostenso & Wold, 1977). Insgesamt ist die 
Sedimentdecke des Morris Jesup Rises viel geringer als die des Yermak 
Plateaus (Jackson et al., 1984). 
Ãœbe die Krustenstruktur des Plateaus ist wenig bekannt. Aeromagnetische 
Messungen zeigen eine deutliche Zunahme der Amplitude magnetischer 
Anomalien im Bereich des Plateaus (Kovacs & Vogt, 1982; Feden et al., 
1979). Diese Eigenschaften, sowie plattentektonische Rekonstruktionen 
deuten drauf hin, daÂ das gesamte Plateau ozeanischen Ursprungs ist und 
zusammen mit dem nÃ¶rdliche Yermak Plateau gebildet wurde (Feden et al., 
1979; Jackson et al., 1984). 
2 . 3  Stand der seismischen Untersuchungen im Eurasischen 
Becken vor 1991 
Die ersten wissenschaftlichen Untersuchungen, wie Tiefenkartierungen, 
pendelgravimetrische und magnetische Messungen, sowie geologische 
Probennahmen wurden wÃ¤hren Nansens FRAM Expedition von 1893 bis 
1896 durchgefÃ¼hr (Nansen, 1906). 1937 wurden erstmals von einer 
driftenden Eisstation aus, der russischen Station NORTHPOLE I, verschie- 
dene geophysikalische Parameter gemessen. Ergebnisse dieser Unter- 
suchungen sind jedoch kaum in der westlichen Literatur verÃ¶ffentlich (Weber 
& Roots, 1990), Der Einsatz von Driftstationen bewÃ¤hrt sich aber, u m  in 
eisbedeckten GewÃ¤sser geowissenschaftliche Messungen durchzufÃ¼hren 
So wurde 1964 das sÃ¼dlich Eurasische Becken von der driftenden 
amerikanischen Eisstation ARLIS II Ã¼berquer und von dort aus unter anderem 
gravimetrische, seismische und magnetische Messungen durchgefÃ¼hr 
(Kutschale; 1966). Durch die folgenden FRAM I-IV Expeditionen von 1979 bis 
1982 (2.B. Duckworth et al., 1982), die kanadische LOREX Expedition (Weber 
& Sweeney, 1977), sowie einer Reihe kleinerer Expeditionen 1966 und 1 969 
stehen Daten der Reflexionsseismik, Tiefe und Gravimetrie Ã¼be eine 
ProfillÃ¤ng von insgesamt 1700 km im Eurasischen Becken zur VerfÃ¼gun 
(Kristoffersen, 1990) (Abb. 2.2). 
Die seismischen Informationen konzentrierten sich aus logistischen GrÃ¼nde 
um den nÃ¶rdliche KÃ¼stenbereic von GrÃ¶nlan und Spitzbergen (Abb. 2.2). 
UngefÃ¤h 1500 km der reflexionsseismischen Profile sind einkanalige 
Aufzeichnungen von geringer QualitÃ¤t die mit Hilfe von 5-9 kJ Sparker oder 
kleinen Luftkanonen (0.15-0.7 1) gewonnen wurden (Jackson et al., 1 990). 
Dabei sind nur wenige dieser Profile geradlinig und haben einen 
gleichmÃ¤ÃŸig SchuBpunktabstand, da die Sonobojen immer wieder mit Eis- 
und MeeresstrÃ¶munge von ihrer ursprÃ¼ngliche Position wegdrifteten 
(Kristoffersen, 1982). Reflexionsseismische mehrkanalige Daten besserer 
QualitÃ¤ wurden hauptsÃ¤chlic im Bereich des Yermak Plateaus mit Hilfe von 
Sonobojenarrays und kleinen Luftkanonen vermessen (Kristoffersen & 
Husebye, 1984). 
Auch refraktionsseismische Daten stammen hauptsÃ¤chlic aus dem 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken. Als EmpfÃ¤nge dienten Ozean-Boden- 
Seismographen, Sonobojen- und Hydrophonanordnungen. Als Quelle 
wurden von Flugzeugen aus Sprengstoffpakete abgeworfen. Auch bei diesen 
ca. 100 km langen Profilen sind SchuÃŸinterval und EmpfÃ¤ngerabstan 
wegen schlechter Eis- und Wetterbedingungen sehr unregelmÃ¤ÃŸ (Jackson 
et al., 1990). 
2.4 Die ARCTIC'91 Expedition 
Die systematische Untersuchung arktischer GewÃ¤sse wurde oft durch die 
permanente Eisbedeckung erschwert oder verhindert. Schwimmende Eissta- 
tionen treiben mit der StrÃ¶mun auf willkÃ¼rliche Kurs oder das Eis behindert 
eine kontinuierliche und erschÃ¼tterungsfrei Fahrt der Forschungsschiffe, die 
aber fÃ¼ die Aufzeichnung geophysikalischer Parameter, wie z.B. fÃ¼ die 
Seismik oder Gravimetrie, nÃ¶ti ist. 
Abb. 2.2: Das Untersuchungsgebiet der ARCTICr91 Expedition. Die dÃ¼nne durchgezogene 
Linie zeigt die Fahriroute des Forschungseisbrechers POLARSTERN. Die dicken 
Liniensegmente kennzeichnen den Verlauf der reflexionsseismischen Profile. Die Positionen 
der ausgesetzten Sonobojen sind als weiÃŸ Kreise dargestellt. Der Verlauf der kontinuierlich 
aufgezeichneten Schwereprofile entspricht der Fahrtroute. Als graue Linien sind die reflexions- 
und refraktionsseismischen Profile frÃ¼here Expeditionen markiert. 
WÃ¤hren der ARCTIC'91 Expedition im Sommer 1991 gelang es durch den 
Einsatz von zwei Schiffen, des deutschen Forschungseisbrechers FS 
POLARSTERN und des schwedischen Eisbrechers ODEN, gezielt die 
bedeutendsten Strukturelemente des Eurasischen Beckens zu erkunden. Die 
Idee war, daÂ die vorausfahrende ODEN das Eis soweit zerkleinert, daÂ 
POLARSTERN mit den geophysikalischen MeÃŸgerÃ¤t an Bord mit 
annÃ¤hern gleichmÃ¤ÃŸig Fahrt folgen konnte. Auf diese Weise gelang es, 
neben vielen multidisziplinÃ¤re Experimenten, zum erstenmal vom Schiff aus 
kontinuierliche, mehrkanalige- reflexionsseismische Messungen im zentralen 
Arktischen Ozean durchzufÃ¼hren Das Projekt wurde auÃŸerde durch die 
geringe Eisbedeckung in dieser Saison begÃ¼nstig (FÃ¼tterer 1992). ZusÃ¤tzlic 
wurden refraktionsseismische Daten mit Hilfe von Sonobojen und Registrier- 
stationen auf dem Eis gewonnen. Damit steht ein seismischer Datensatz Ã¼be 
insgesamt 1500 km ProfillÃ¤ng zur VerfÃ¼gun (Abb. 2.2), der AufschluÃ Ã¼be 
die Struktur, Vp-Wellen-Geschwindigkeit und MÃ¤chtigkei der Sediment- 
bedeckung des Eurasischen Beckens gibt. Die wÃ¤hren der ganzen Fahrt 
aufgezeichneten Schwerefelddaten bilden die Grundlage fÃ¼ ein Modell der 
Krustenstruktur und ergÃ¤nze so das geophysikalische Bild Ã¼be das 
Eurasische Becken. 
3 .  Datenerfassung und Bearbeitung 
Neben multidisziplinÃ¤re Experimenten umfaÃŸt das Programm der 
ARCTIC'91 Expedition reflexions- und refraktionsseismische Messungen 
(Jokat et al., 1992a), sowie kontinuierliche Schwerefeldaufzeichnungen 
(Jokat, 1992) (Tab. 3.1). Die dafÃ¼ eingesetzten geophysikalischen MeÃŸgerÃ¤ 
und Anordnungen werden im folgenden Kapitel beschrieben. AnschlieÃŸen 
wird zu jedem MeÃŸverfahre die Standardmethode zur Auswertung dargestellt 
und die Bearbeitung spezieller Probleme beschrieben. 
Proaramm Quellen EmpfÃ¤nge 
marine ÃŸeflexionsseismi 8x31 Luftkanonen 12 KanÃ¤le 300 m aktive LÃ¤ng + 200 m 
(Jokat et al., 1992a) 24 KanÃ¤le 600 m aktive LÃ¤ng + 200 m 
2x31 Luftkanonen 12 KanÃ¤le 300 m aktive LÃ¤ng + 200 m 
2x31 Luftkanonen 12 KanÃ¤le 50 m aktive LÃ¤ng + 50 m 
Reflexionsseismik auf Eis 0.55-1 1 kg Dynamit 10-12 KanÃ¤le 250-600 m 
(Kristoffersen et al., 1992) Schneestreamer,25-50m Gruppenabst. 
ÃŸefraktionsseismi 8x31 Luftkanonen 12 Kanal REFTEK 3-Komp. 
Seismometer, 
und Geophonarrays, Hydrophone 
Weifwinkelreflexions- 2x31 Luftkanonen 12 Kanal, 375 m Schneestreamer, 
seismik (Jokat et al., 1992a) Sonobojen 
Gravimetrie 
(J0 kat, 1992) 
KSS 31/25 Seegravimetet 
Magnetotellurik naturl. elektromagn. 
(Rasmussen, 1992) Felder 
Tabelle 3.1 : Zusammenfassung des geophysikalischen MeÃŸprogramm und der AusrÃ¼s 
tung (Jokat et al., 1992a). Die kursiv gedruckten MeÃŸverfahre und GerÃ¤t 
werden in dieser Arbeit behandelt. 
3.1 Reflexionsseismische Messungen 
Als Quelle fÃ¼ die reflexionsseismischen Messungen dienten Luftpulser der 
Firma PRAKLA SEISMOS mit je 3 l Luftvolumen. Sie wurden in zwei ver- 
schiedenen Anordnungen verwendet. FÃ¼ die Alleinfahrt der POLARSTERN 
Ã¼be den Lomonosov RÃ¼cke konnten wegen der dichten EisverhÃ¤ltniss nur 
zwei Luftpulser mit dem Gesamtvolumen von 6 l eingesetzt werden. WÃ¤hren 
der gemeinsamen Operation von ODEN und POLARSTERN wurde dann eine 
Anordnung von 8 Luftpulsern (Gesamtvolumen 24 I) an einem speziell dafÃ¼ 
konstruierten Rahmen hinter POLARSTERN geschleppt (Jokat et al., 1992a). 
Beim Einsatz von 8 Kanonen konnte ein 'BubbleJ-Signal weitgehend unter- 
drÃ¼ck werden. Das produzierte Signalspektrum enthÃ¤l nennenswerte 
Energie bis zu 120 Hz (Bouravtsev & Jokat, 1992). 
Als EmpfÃ¤nge wurde fÃ¼ die meisten Profile ein 12-Kanal-Streamer mit einem 
Gruppenabstand von 25 m und einer aktiven LÃ¤ng von 300 m hinter 
POLARSTERN geschleppt. Die Anlauf-LÃ¤ng betrug 200 m, um StÃ¶runge 
durch das Eisbrechen des Schiffes mÃ¶glichs fern zu halten (Jokat et al., 
1 992a). 
FÃ¼ die Profile Ã¼be den Schelfrand der Barents See wurde ein 12-Kanal- 
Streamer mit einer LÃ¤ng von 50 m eingesetzt. Im eisfreien GewÃ¤sse um das 
sÃ¼dlich Yermak Plateau konnte mit einem 24-Kanal-Streamer mit einer 
aktiven LÃ¤ng von 600 m gemessen werden. 
Die Zugtiefe des Streamers betrug zwischen 5-1 5 m. Sie sank jedoch bis auf 
60 m ab, wenn das Schiff wegen der Eisbedingungen seine Fahrtgeschwin- 
digkeit reduzieren muÃŸte 
Bei allen Profilen wurden die Signale mit einem Abtastintervall von 2 ms auf- 
gezeichnet. Die Registrierzeit betrug 10 oder 12 s, geschossen wurde im Ab- 
stand von 12, 14 s oder 16 s. Bei einer Fahrtgeschwindigkeit von 5 Kn 
entspricht dies einem SchuÃŸabstan von ungefÃ¤h 30, 36 und 41 m. 
Die vom Streamer registrierten Daten wurden digital mit einer Geometrics ES- 
2420 Apparatur auf Magnetband aufgezeichnet und gleichzeitig zur Kontrolle 
auf einem EPC-Schreiber analog dargestellt. 
3.1 . I  Standarddatenverarbeitung der Reflexionsseismik 
Die Weiterverarbeitung der reflexionsseismischen Daten erfolgte an Bord von 
POLARSTERN auf einem CONVEX C120 Vektorrechner mit dem 
Programmpaket DISCO (CogniSeis, Houston) (Jokat et al., 1992a). Die 
Standardverarbeitung umfaÃŸt folgende Schritte: Demultiplexen, Aufsetzen 
der Geometrie, Sortieren, Dynamische Korrektur und Stapeln. 
Der CONVEX-Rechner ist mit dem VAX-Bordrechner vernetzt und erhÃ¤l von 
dort eine Datei der Tiefen-, Geschwindigkeits- und Kurswerte, sowie der 
Positionsdaten. Diese Navigationsdaten wurden mit den SchuÃŸzeite 
verknÃ¼pf und daraus die SchuÃŸlist mit der Position und der Wassertiefe fÃ¼ 
jeden SchuÃ erstellt. AnschlieÃŸen wurden die in Zeitsequenzen 
aufgenommenen Daten nach Kanalsequenzen durch das Demultiplexen 
umsortiert. Nach dem Aufsetzen der Geometrie wurden die Daten in einem 
CDP-Abstand von 25 m sortiert und dabei eine 5-16 fache Ãœberdeckun 
erreicht. Dabei erklÃ¤r sich die Schwankung der Uberdeckung aus der 
unregelmÃ¤ÃŸig Schiffsgeschwindigkeit. Mit der Analyse der CDP-Stapel- 
geschwindigkeiten wurde eine dynamische Korrektur vorgenommen und nach 
einem automatischen Amplitudenausgleich (AGC) die Daten dann gestapelt. 
AbschlieÃŸen wurde der unnÃ¶tig Signalanteil vom Wasserspiegel bis zum 
Meeresboden weggeschnitten (mute), die Daten im Bereich von 20 - 90 Hz 
bandpaÃŸgefilter und geplottet. Am Ende der Fahrt lagen fÃ¼ alle Profile 
seismischen Sektionen als Rohstapelung vor, die eine erste Interpretation der 
Struktur des Untergrundes im Eurasischen Becken erlaubten (Jokat et al., 
1 992a). 
3.1.2 Datenbearbeitung spezieller Probleme 
Um spezielle Probleme, die auf der Fahrt ARCTIC'91 auftraten zu beseitigen, 
muÃŸte die meisten Profile am Alfred-Wegener-Institut in Bremerhaven 
nachbearbeitet werden. 
Editieren: 
Da POLARSTERN beim Eisbrechen oder der Fahrt durch stark eisbedeckte 
Gebiete die Fahrtgeschwindigkeit verlangsamen muÃŸte sank der Streamer 
unregelmÃ¤ÃŸ auf grÃ¶ÃŸe Tiefen bis zu 60 m. Dadurch verringerte sich der 
EmpfÃ¤nge - Reflektor Abstand und der Ersteinsatz des Signals verfrÃ¼ht sich. 
Gleichzeitig vergrÃ¶ÃŸer sich der Abstand vom EmpfÃ¤nge zum Wasserspiegel 
und das Signal der dort reflektierten Welle, das 'Ghostsignal', kam verspÃ¤te 
an. Durch diesen Effekt beult sich die sonst parallel verlaufende Doppelline 
des Ersteinsatzes und des 'Ghostsignals' zu einer Linse aus (Abb. 3.1). 
AWI-91098 
CDP 2500 2450 
Abb. 3.1 : Beispiel fÃ¼ den linsenfÃ¶rmige Verlauf von Ersteinsatz und 'Ghostsignal' beim 
Absinken des Streamers. 
Um diese Linsen zu beseitigen, wurden verschiedene MÃ¶glichkeite getestet: 
- Die erste Idee war, die Spuren mit den 'Linsen' ganz herauszuschneiden, da 
das Schiff bei langsamer Fahrt oder beim Eisbrechen keine groÃŸe 
Entfernungen zurÃ¼ckleg und dadurch nahezu 'auf der Stelle' geschossen 
wurde. Mit dieser Methode entstehen aber zu groÃŸ DatenlÃ¼cke und zu 
hÃ¤ufig Unterbrechungen der Sektion, so daÂ es besser ist, den Verlauf eines 
Reflexionshorizontes Ã¼be eine 'Linse' hinweg zu verfolgen als Ã¼be eine 
LÃ¼ck zu interpolieren. 
- Im zweiten Versuch wurden nur die schiffsnahen KanÃ¤l der einzelnen 
SchÃ¼ss zur Stapelung verwendet. Hierbei wurde angenommen, daÂ der 
Streamer im entfernteren Teil tiefer absinkt, als direkt am Schiff. Es zeigte sich 
aber, daÂ schon geringe VerÃ¤nderunge der Fahrtgeschwindigkeit auch auf 
den schiffsnahen KanÃ¤le einen 'Linseneffekt' erzeugen. 
- Auch eine statische Korrektur erbrachte keine Verbesserung. Der Versatz 
des 'Ghostes' wird im Gegenteil noch grÃ¶ÃŸe da die Spuren nur zeitlich 
verschoben werden, bis sich die ErsteinsÃ¤tz auf gleichem zeitlichen Niveau 
befinden. 
- Ebenfalls zeigte die Methode zur Korrelationsverbesserung (correlation 
enhancement) wenig Erfolg. Hier wird aus mehreren Spuren eine Referenz- 
Spur gebildet, gegen welche alle weiteren Spuren in ihrer Zeitachse soweit 
verschoben werden, bis die maximale Korrelation erreicht ist. Diese Methode 
eignet sich zwar zum Beseitigen von abrupten ZeitversÃ¤tzen aber der An- und 
Abstieg der Linsen ist so flieÃŸend daÂ ein viel zu groÃŸe GlÃ¤ttungsfenste 
gewÃ¤hl werden mÃ¼ÃŸt Damit wÃ¼rd schon die nÃ¤chst Linse erfaÃŸ oder 
tatsÃ¤chlich StrukturÃ¤nderungen wie z.B. Neigungen wÃ¼rde ebenfalls 
geglÃ¤ttet 
- Es erwies sich auch als viel zu aufwendig, die Reflexionssignale durch ein 
definiertes Wavelet zu ersetzen (wavelet-processing), da die Signaldauer des 
Wavelets mit dem An- und Abschwellen der Linse stetig neu definiert werden 
muÃŸ 
Nach diesen Versuchen wurde auf die Beseitigung der Linsen verzichtet, da 
trotz groÃŸe Aufwand Ã¼berhaup keine oder nur eine geringe 'kosmetische' 
Korrektur an den Sektionen erreicht wurde. Der Verlauf aller 
Reflexionshorizonte laÃŸ sich trotz der Linsen gut verfolgen. Lediglich bei 
Sektionen die zur weiteren Verarbeitung migriert werden sollten, hatte dieser 
Effekt eine stÃ¶rend Rolle gespielt. Dies trifft aber nur auf die Profile Ã¼be das 
sÃ¼dlich Yermak Plateau zu, und dort konnte wegen relativ offenen Wassers 
mit gleichmÃ¤ÃŸig MeÃŸgeschwindigkei gefahren werden. 
Geschwindigkeitsanalyse: 
Die Geschwindigkeit fÃ¼ die dynamische Korrektur wurde aus den Stapel- 
geschwindigkeiten ausgesuchter CDP-Ensembel bestimmt. FÃ¼ die Standard- 
Stapelung reicht diese Methode aus, aber fÃ¼ die detaillierte Geschwin- 
digkeitsanalyse an Sedimentschichten erweist sie sich wegen der geringen 
StreamerlÃ¤ng als zu ungenau. 
Aus der Hyperbelgleichung tx2 = tn2 + x2 I VRMS2 und mit 2 z = VRMS to 
(Sheriff, 1983) folgt, daÂ der Betrag der HyperbelkrÃ¼mmun dt= tx - to um so 
geringer ist, je tiefer die Reflektoren liegen, je kÃ¼rze der Streamer und je 
hÃ¶he die Schichtgeschwindigkeiten sind. 
Ein Versuch, die Geschwindigkeiten der oberen Schichten im Amundsen 
Becken aus ungestapelten CDP-Ensembeln zu bestimmen, zeigte, daÂ mit der 
Ablesegenauigkeit der HyperbelkrÃ¼mmun von 2 ms die RMS-Geschwindig- 
keiten im Bereich von VRMS = 1.45 - 1.8 kmls bei einer Wassertiefe von 
4000 m nicht mehr unterschieden werden kÃ¶nnen Detailliertere Angaben fÃ¼ 
die Schichtgeschwindigkeiten im Amundsen und Nansen Becken stammen 
deshalb aus den refraktionsseismischen Sonobojenaufzeichnungen. 
Im Bereich des Yermak Plateaus liegen keine Sonobojenaufzeichnungen vor. 
Die Wassertiefen betragen dort nur 500 m, aber die HyperbelkrÃ¼mmun der 
CDP-Ensembel ist trotzdem sehr klein. Deshalb wurde an mÃ¶glichs vielen 
Stellen die RMS-Geschwindigkeit aus den Probestapelungen bestimmt, um 
fÃ¼ die einzelnen Schichten zumindest einen reprÃ¤sentative Mittelwert der 
Intervallgeschwindigkeit zu erhalten. Dabei bewegt sich die Abweichung der 
Intervallgeschwindigkeiten von diesem Mittelwert fÃ¼ die oberen Horizonte um 
+I- 0.1 kmls, fÃ¼ die tieferen Schichten um -1-1- 0.4 kmls. 
AuflÃ¶sung 
Die AuflÃ¶sung mit der einzelne Schichten noch getrennt erkannt werden 
kÃ¶nnen hangt von der Signalfrequenz f der verwendeten Quelle ab. Das 
Frequenzmaximum der eingesetzten Arrays liegt zwischen 25 und 50 Hz. Mit 
einer durchschnittlichen Vp-Geschwindigkeit von 1.7 kmls fÃ¼ die oberen 
Sedimentschichten ergibt sich aus der Gleichung 1 = Vp I f eine Signal- 
wellenlÃ¤ng 1 von 34 m. Die AuflÃ¶sun der einzelnen Horizonte entspricht V2 
(Sheriff & Geldart, 1983) und liegt damit bei 17 m. 
Auf einige Profile wurde eine Spikedekonvolution angewandt, um das 
Ghostsignal' von einem dicht folgenden Reflexionssignal oberflÃ¤chennahe 
Horizonte (2.B. eines Vereisungshorizontes) deutlicher zu trennen. 

3.2.2 Datenbearbeitung spezieller Probleme 
Auf den geplotteten Sonobojenaufzeichnungen sind die Signalphasen der 
Reflexionshyperbeln und Refraktionsgeraden hÃ¤ufi durch Undulationen in 
ihrem Verlauf gestÃ¶r (Abb. 3.2). Ein Grund dafÃ¼ ist die Drift der Sonobojen mit 
den Eis- und MeeresstrÃ¶mungen die sie von ihrer ursprÃ¼ngliche Position 
unkontrolliert wegtreiben. Weiterhin verlief der Schiffskurs nicht immer 
geradlinig, da grÃ¶ÃŸer Eisschollen ausgewichen werden muÃŸte Eine andere 
Ursache sind schlechte Navigationsdaten, da in diesen hohen Breiten das 
Schiff nicht genÃ¼gen Satellitenfixe zur genauen Positionsbestimmung erhielt. 
Der in den Satellitenpausen durch KompaÃŸkur und Schiffsgeschwindigkeit 
berechnete Kurs ist ebenfalls sehr fehlerbehaftet, da der KreiselkompaÃ in der 
NÃ¤h des geographischen Poles nicht arbeitete. 
Um trotzdem einen mÃ¶glichs ungestÃ¶rte Verlauf der Signalphasen zu 
erhalten, wurde jede Spur in ihrer Entfernung solange verschoben, bis ein 
gerader Verlauf der Reflexionssignale fÃ¼ die direkte Wasserwelle erreicht 
war, denn deren zugehÃ¶rig Vp-Geschwindigkeit konnte aus den bathyme- 
frischen Messungen Ã¼bernomme werden. 
3.3 Gravimetrische Messungen 
WÃ¤hren des Fahrtabschnittes ARCTIC'91 wurden mit dem an Bord der 
POLARSTERN installierten Seegravimeter KSS31125 (Bodenseewerke 
Uberlingen) kontinuierliche Schweremessungen durchgefÃ¼hrt Das GerÃ¤ ist 
auf einer Sensorplatte montiert und erhÃ¤l im Sekundentakt vom Bordrechner 
zum Ausgleich von Beschleunigungen durch die Schiffsbewegung Navi- 
gationsdaten. Die Schwerewerte werden analog auf einem Schreiber 
aufgezeichnet und digital auf dem VAX-Bordrechner gespeichert. Das 
Aufzeichnungsintervall betrÃ¤g 20 s, welches bei einer Schiffsgeschwindigkeit 
von 5 Kn einem MeÃŸpunktabstan von 50 m entspricht. Da das 
Seegravimeter nur relative Schwerewerte liefert, wurden in TromsÃ AnschluÃŸ 
messungen mit einem LaCoste-Romberg Landgravimeter durchgefÃ¼hrt um 
die Werte auf das internationale Schwerenetz (ISGN) zu beziehen (Jokat, 
1 992). 
3.3.1 Auswertung der Schweredaten 
Die vom Seegravimeter aufgezeichneten Daten wurden auf eine SUN- 
Workstation kopiert und Ã¼be den Zeitpunkt der Messung mit den 
Navigationsdaten des Schiffes verknÃ¼pft AnschlieÃŸen werden mit Hilfe der 
AnschluÃŸmessunge die gemessenen relativen Schwerewerte in absolute 
Schwerewerte umgerechnet. 
Zur weiteren Verarbeitung wurden Schwerewerte nach bestimmten Kriterien 
ausgewÃ¤hlt, So wurde zur BerÃ¼cksichtigun von Navigationsfehlern ein 
PlausibilitÃ¤tstes durchgefÃ¼hrt Weichen die aus Geschwindigkeit und Zeit 
berechnete Entfernung um 10% von der aus den Koordinaten berechneten 
Entfernung ab, werden diese Daten nicht verwendet. Ebenso werden nur 
Schwerewerte berÃ¼cksichtigt die bei einer Fahrtgeschwindigkeit von mehr als 
1 Kn aufgezeichnet wurden. So wird eine gleichmÃ¤ÃŸige MeÃŸwertverteilun 
entlang der Profile erreicht. Auch fallen die beim Eisbrechen durch 
RÃ¼ckwÃ¤rtsfahr und 'Anlauf holen' beeintrÃ¤chtigt Messungen weg. Bei 
abrupten KursÃ¤nderunge oder Schleifen werden die Ã¼berlappende Daten 
herausgeschnitten, um keine VersÃ¤tz in den Schwerewerten bzw. kÃ¼nstlich 
VerlÃ¤ngerun der Profile zu erhalten. Durch diese Datenauswahl wurde der 
Verlauf der Schwerewerte soweit geglÃ¤ttet daÃ hier auf ein weiteres Filtern 
der Daten verzichtet wurde. 
FÃ¼ die aussortierten Schweredaten wurde anhand ihrer zugehÃ¶rige 
Koordinaten die Normalschwere berechnet und mit den entsprechenden 
Geschwindigkeits- und KompaÃŸkurswerte die EÃ¶tvÃ Korrektur durchgefÃ¼hrt 
Da die marinen Messungen auf Meeresspiegelniveau stattfinden, stellen die 
so korrigierten Werte Freiluftwette dar. Sie wurden hier direkt fÃ¼ die weitere 
Schweremodellierung verwendet, wofÃ¼ das Programmpaket LCT (C 1987- 
1992 by LCT, lnc., Houston) genutzt wurde. Ein Datenbeispiel zeigt Abb. 3.3. 
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Abb. 3.3: Ein Datenbeispiel der Freiluftanomaliewette Ã¼be dem Lomonosov RÃ¼cke 
4 .  Auswertung und lnterpretation der Profile 
Die seismischen Profile werden in sechs Gebiete aufgeteilt und erlÃ¤utert die 
Profile Ã¼be den Lomonosov RÃ¼cken durch das Amundsen Becken, durch das 
sÃ¼dwestlich Eurasische Becken, Ã¼be den Morris Jesup Rise, das Yermak 
Plateau und den Barents Schelf. Eine Liste der reflexions- und refraktions- 
seismischen Profile und ihrer Koordinaten befindet sich im Anhang (A und B). 
Die zahlreichen Profilnummern ergeben sich aus den Unterbrechungen der 
seismischen Registrierung durch geologische Stationen. 
Zu jedem Gebiet werden in diesem Kapitel die Lage der Profile, das einge- 
setzte Equipment und die Topographie des Meeresbodens beschrieben. Es 
folgt die jeweilige Beschreibung der reflexionsseismischen Profile, sowie der 
zugehÃ¶rige refraktionsseismischen Aufzeichnungen. Danach werden die 
ausgearbeiteten Modelle und ihre lnterpretation dargestellt und durch die 
vorhandenen Daten aus der Gravimetrie ergÃ¤nzt AbschlieÃŸen werden die 
Ergebnisse diskutiert. 
In den Kapiteln selbst sind nur die fÃ¼ die lnterpretation relevanten Profile 
abgebildet. Die Abbildungen aller anderen reflexionsseismischen Profile, 
Sonobojenaufzeichnungen und Schwereprofile befinden sich im Anhang (C, 
D bzw. F). 
Die Nomenklatur der seismischen Einheiten erfolgt von alt nach jung, mit den 
jeweiligen KÃ¼rzel der Region, 2.B. AB-1 = Ã¤ltest Schicht im Amundsen 
Becken. Dabei werden die Einheiten nach vertikalen Vp-Geschwindigkeits- 
Ã¤nderungen Reflexionsmuster und Schichtverlauf definiert. Zur Ãœbersich 
werden in den Kapiteln die Einheiten und ihre Eigenschaften in einer Tabelle 
aufgelistet. 
4. I Lomonosov Rucken 
Der Lomonosov RÃ¼cke teilt den Arktischen Ozean in einen eurasischen und 
amerasischen Bereich. Aufgrund seiner Krustenstruktur und dem Muster 
magnetischer Anomalien im Eurasischen Becken wird vermutet, daÃ der 
RÃ¼cke ein Teil des Barents-Kara Schelfes ist und von dort im frÃ¼he 
PalÃ¤ozoiku durch Meeresbodenspreizung abgetrennt wurde (Heezen & 
Ewing, 1961 ; Forsyth & Mair, 1984). 
4.1.1 Profilbeschreibung: 
Die guten Eisbedingungen erlaubten es, im Bereich von 87ON bis 88ON und 
1 20Â° bis 1 60Â° zwei mehrkanal-reflexionsseismische Profile (AWI-91090 
und AWI-91091) Ã¼be den gesamten Lomonosov RÃ¼cke zu vermessen, 
sowie drei ProfilstÃ¼ck (AWI-91080, AWI-91093, AWI-91094) auf dem 
RÃ¼ckenplatea und am Hang zum Makarov Becken hin. (Abb. 4.1.1). Es 
wurden dafÃ¼ ein 300 m langer 12-Kanal-Streamer und ein 2x3 I Luft- 
kanonenarray eingesetzt. Zur Gewinnung von Tiefen-Geschwindigkeits- 
information wurden fÃ¼n Sonobojen (SB9104 - SB9108) Ã¼be dem RÃ¼cke 
und seinen Flanken ausgebracht. 
Die Breite des RÃ¼cken betrÃ¤g im vermessenen Gebiet auf dem ebenen 
RÃ¼ckenplatea Ca. 60 km und an seinem FuÃ 120 - 150 km. Die RÃ¼cken 
oberflÃ¤ch liegt 1070 m bis 1360 m unter dem Meeresspiegel und ist mit 0.2O 
leicht zum Amundsen Becken hin geneigt. lm Gegensatz zu den durch die 
LOREX-Expedition vermessenen Regionen betrÃ¤g die Neigung der RÃ¼cken 
flanke zum 3900 m tiefen Makarov Becken hin hier nur 3.5' (vgl. Weber, 
1979). Auf den 2500 m tiefen Absatz zum Amundsen Becken hin fÃ¤ll der 
RÃ¼cke mit einer Neigung von 4.5' ab. 
Abb. 4.1.1: Lageplan der reflexionsseismischen Profile und der Sonobojen Ã¼be dem 
Lomonosov RÃ¼cken Schweremessungen erfolgten entlang der seismischen 
Profile. 
Die beiden knapp 150 km langen Profile AWI-91090 und AWI-91091 zeigen 
vergleichbare seismische Sequenzen und Strukturen (Abb. 4.1.2 und 4.1.3). 
So wird der RÃ¼cke von einer ungestÃ¶rte Abfolge horizontaler Schichten mit 
einer gesamten Zwei-Weg Laufzeit von 0.5 s bedeckt. Auf Profil AWI-91091 
weist die Oberkante dieser Lagen auf beiden RÃ¼ckenflanke deutliche 
Erosionsspuren auf, wÃ¤hren auf Profil AWI-91090 nur auf der Seite des 
Makarov Beckens leichte Erosionsspuren zu sehen sind. Unter dieser oberen 
Sequenz sind im zentralen Bereich des RÃ¼cken weiterej schwache 
Reflexionssignale von horizontalen Lagen bis zu einer Zwei-Weg Laufzeit von 
2.6 s zu erkennen. Sie sind auf der Seite des Amundsen Beckens von 
Verwerfungen und HalbgrÃ¤be begrenzt, Zum Makarov Becken hin wird die 
Flanke des RÃ¼cken von einer parallel zum Hang verlaufenden Schicht- 
gruppe (progradierende Sequenz) bedeckt. Sie ist durch eine deutliche 
Diskordanz (z.B. AWI-91091, CDP 3500-4000, 1.9 s TWT) von den 
horizontalen Deckschichten des RÃ¼cken getrennt. 
Das 14 km lange Profil AWI-91080 (in (2.1) liegt im zentralen RÃ¼ckenbereich 
Da nur ein 50 m langer Streamer eingesetzt werden konnte, sind reflektierte 
Signale nur sehr schwach zu erkennen. Doch wie auf den Profilen AWI-91090 
und AWI-91091 wird hier der RÃ¼cke von einer Abfolge horizontaler 
ungestÃ¶rte Reflektoren mit einer gesamten Zwei-Weg Laufzeit von 0.5 s 
bedeckt. 
Das 12 km lange Profil AWI-91093 (in C.2) verlÃ¤uf schrÃ¤ zur amerasischen 
RÃ¼ckenflanke Wie auf Profil AWI-91091 sind hier parallel zum Hang 
verlaufende Schichtgruppen zu sehen, die durch eine Diskordanz (z.B. CDP 
350-500, 1.9 s TWT) von horizontalen Deckschichten getrennt werden. 
Das Profil AWI-91094 wurde nicht weiter bearbeitet, da seine LÃ¤ng nur 
wenige Meter betrÃ¤gt 
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Die refraktionsseismischen Aufzeichnungen der auf dem RÃ¼ckenplatea 
ausgesetzten Sonobojen SB9104, SB9105 und SB9108 (in D. l ,  D.2, D.4) 
zeigen, daÂ sich die obere Reflektorsequenz entsprechend der seismischen 
Vp-Geschwindigkeit in vier Einheiten gliedern lÃ¤Ã (Abb. 4.1.4). FÃ¼ die zwei 
obersten Einheiten LR-6 und LR-5 ergibt sich eine Geschwindigkeit von 
1.8 kmls und eine MÃ¤chtigkei von 80 bzw. 150 m. Die Geschwindigkeit in 
den darunter liegenden Einheiten LR-4 und LR-3 betrÃ¤g 2.0 bzw. 2.2 kmls 
und ihre MÃ¤chtigkei 120 m bzw. 150 m. 
Plateau des Lomonosov RÃ¼cken Eurasische Flanke 
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Abb. 4.1.4: Tiefen- 
Geschwindigkeitsmo- 
delle der Sonobojen 
auf dem Lornonosov 
RÃ¼cken 
Eine starke Geschwindigkeitszunahme markiert die Grenze zwischen den sich 
mit gleichmÃ¤ÃŸig MÃ¤chtigkei Ã¼be den gesamten RÃ¼cke ziehenden 
Deckschichten (LR-6 bis LR-3) zu den darunterliegenden Schichten im 
zentralen RÃ¼ckenbereich 
Auf allen drei Sonobojenaufzeichnungen sind Refraktionssignale mit 
Geschwindigkeiten von 4.0 bis 5.2 kmls zu erkennen. Sie zeigen, daÂ im 
zentralen RÃ¼ckenbereic zwei weitere Einheiten LR-2 und LR-1 liegen. FÃ¼ 
LR-2 ergeben sich Geschwindigkeiten von 4.0 bis 4.6 kmls und eine 
MÃ¤chtigkei bis 830 m. Die Geschwindigkeit in LR-1 liegt im Bereich von 4.7 
bis 5.2 kmls. Auf zwei Sonobojenaufzeichnungen sind die schwachen 
Signale einer Laufzeitgeraden fÃ¼ Geschwindigkeiten von 5.8-6.3 kmls einer 
tieferen Schicht zu erkennen. Damit kann die SchichtmÃ¤chtigkei von LR-1 
zwischen 840 - 1600 m eingegrenzt werden (Abb. 4.1.4). 
Da die geringe Neigung der Schichten im Plateau-Bereich des Lomonosov 
RÃ¼cken keinen meÃŸbare EinfluÃ auf GeschwindigkeitsÃ¤nderunge bedingt 
durch Schichtfallen oder -Steigen zeigt, wurde keine Neigungskorrektur fÃ¼ Vp 
angebracht. 
Die Sonoboje SB9107 (in D.3) wurde auf der Flanke zum Amundsen Becken 
hin ausgesetzt. Wegen der unruhigen Topographie sind der Verlauf der 
Reflexionshyperbeln und die LaufzeitÃ¤st der refraktierten Signale immer 
wieder versetzt. So kann fÃ¼ die eurasische Flanke des Lomonosov RÃ¼cken 
nur ein grobes Schichtmodell erstellt werden, das vier Schichtpakete umfaÃŸ 
(Abb. 4.1.4). Die drei oberen Pakete folgen mit einer annÃ¤hern konstanter 
MÃ¤chtigkei von 180 m, 370 m bzw. 1330 m der Meeresbodentopographie. 
Die Vp-Geschwindigkeiten dazu betragen 1.8, 2.2 und 3.2 kmls. Zwei weitere 
Einheiten kÃ¶nne entsprechend der Geschwindigkeiten von 5.9 und 7.4 kmls  
aus den LaufzeitÃ¤ste der refraktierten Signale identifiziert werden. Da davon 
die obere Schicht nicht gleichmÃ¤ÃŸ verlÃ¤uft sondern durch Verwerfungen 
gestÃ¶r oder nur als FÃ¼llun in den Halbgraben zu finden ist, lÃ¤Ã sich ihre 
MÃ¤chtigkei nicht bestimmen. AuÃŸerde muÃ davon ausgegangen werden, 
daÂ die Geschwindigkeiten fÃ¼ diese beiden unteren Einheiten durch 
Neigungseffekte verfÃ¤lsch sind und deshalb keine wahren Vp-Geschwindig- 
keiten darstellen. 
4.1.2 Sedimentstruktur 
Mit den Ergebnissen der reflexions- und refraktionsseismischen Aufzeich- 
nungen ergibt sich ein Modell Ã¼be die Herkunft, das Alter und Material der 
Sedimentschichten des Lomonosov RÃ¼ckens sowie seiner Tektonik und 
Subsidenz. Es wurde bereits in den VerÃ¶ffentlichunge von Jokat et al. 
(1992b) und Jokat et al. (1995a) dargestellt. Die wesentlichen Punkte dieser 
Interpretation werden hier aber nochmals zusammengefaÃŸt da sie in 
vorliegender Arbeit in die Schweremodellierungen einflieÃŸen 
AWI 91090 
Abb.: 4.1.5 Stratigraphisches Modell des RÃ¼ckenplateau mit den Tiefen-Geschwindig- 
keitswerten aus den Daten der Sonoboje SB9104 (Jokat et al., 1995a). 
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Der aus den reflexionsseismischen Sektionen erkennbare Verlauf von 
Schichten festigt, zusammen mit den Tiefen-Geschwindigkeitsmodellen aus 
den Sonobojendaten, die allgemeine Annahme, daÃ der Lomonosov RÃ¼cke 
ein kontinentales Fragment darstellt, das vor der Offnung des Eurasischen 
Beckens mit dem Barents-Kara Schelf verbunden war. 
Ein Ausschnitt des Profils AWI-91090 mit den eingefÃ¼gte Ergebnissen der 
Sonoboje SB9104 zeigt exemplarisch das Modell der seismischen 
Stratigraphie des RÃ¼ckenplateau (Abb. 4.1.5). 
Die hohe Vp-Geschwindigkeit in den Einheiten LR-1 und LR-2 spricht fÃ¼ stark 
konsolidiertes Material. Es handelt sich hier vermutlich um Sedimente, die auf 
dem Lomonosov RÃ¼cke vor seiner Trennung vom Schelf abgelagert wurden 
und damit terrestrischen Ursprungs sind. Ihr Alter wird deshalb als 
mesozoisch (Ã¤lte als 65 Mio. Jahre) angesehen. 
Die Verwerfungen und HalbgrÃ¤be auf der Amundsen Becken Seite doku- 
mentieren die Dehnung des RÃ¼ckens als er bei der Ã–ffnun des Eurasischen 
Beckens vom Barents-Kara Schelf getrennt wurde. 
Auf der amerasischen RÃ¼ckenflank sind die Einheiten LR-1 und LR-2 von 
progradierenden Lagen bedeckt, die offensichtlich Ablagerungen des ehe- 
maligen Kontinentalschelfes darstellen. Die ausgeprÃ¤gt Diskordanz zu der 
darÃ¼berliegende Einheit LR-3 zeigt, daÂ nach der Periode kontinentaler 
Ablagerung eine Phase der Erosion folgte. Der RÃ¼cke wird Ã¼be der 
Diskordanz von den horizontalen und ungestÃ¶rte Schichten LR-3 bis LR-6 
bedeckt, die sehr viel geringere Vp-Geschwindigkeiten als LR-1 und LR-2 
aufweisen. Diese Schichten werden als hemipelagische-pelagische 
Sedimente interpretiert, die erst auf dem RÃ¼cke abgelagert wurden, als er 
tiefer unter Meeresspiegelniveau abgesunken war. 
Zur Ãœbersich werden die Einheiten und ihre Eigenschaften in Tabelle 4.1 
nochmals zusammengefaÃŸt Um das Alter der Einheiten LR-3 bis LR-6 zu 
bestimmen, wird auf ein stratigraphisches Modell des Amundsen Beckens von 
Jokat et al. (1 995a) zurÃ¼ckgegriffe (s. Kap. 4.2). 
Name Vp TWT MÃ¤chtigkei Alter MaterialIHerkunft 
Fkmlsl Fsl Fm1 [Mio. Jahre1 
LR-1 4.7-5.2 >2.40 840-1600 > 65 terrestrische Sedimente 
LR-2 4.0-4.6 2.04-2.40 830 > 65 terrestrische Sedimente 
LR-3 2.2 1.91-2.05 150 > 35 marine Sedimente 
LR-4 2.0 1.79-1.91 120 > 23 marine Sedimente 
LR-5 1.8 1.62-1.79 150 > 8 marine Sedimente 
LR-6 1.8 1.53-1.62 80 < 8 marine Sedimente 
Tabelle 4.1 Ãœbersich Ã¼be die Sedimenteinheiten des Lomonosov RÃ¼cken und ihrer 
Eigenschaften. 
4.1.3 Krustenstruktur: 
Die registrierten Freiluftschwerewerte betragen Ã¼be dem Lomonosov RÃ¼cke 
bis zu 55 mGal und fallen zum Makarov und Amundsen Becken hin auf -80 
mGal. 
Die refraktionsseismischen Messungen der ARCTIC'91 Expedition liefern nur 
AufschluÃ Ã¼be die rund 2.5 km mÃ¤chtig Sedimentdecke des Lomonosov 
RÃ¼ckens Energie und SchuÃŸ-EmpfÃ¤nger-Absta reichen nicht aus, um 
tiefere Krustenstrukturen zu erkennen. Erst die Kombination der Ergebnisse 
aus Seismik und Gravimetrie ergibt hier erstmals ein detailliertes Bild Ã¼be 

Dichte von 2.67 glcm3 fÃ¼ kontinentale Kruste. Das deutet auf eine stark 
basische oder intermediÃ¤r Kruste unter dem Lomonosov RÃ¼cken Unter der 
amerasischen Flanke des Lomonosov RÃ¼cken grenzt die nur noch 15 km 
tiefe kontinentale Kruste an ozeanische Kruste der Dichte 2.85 gIcm3. 
Die Schwereprofile fÃ¼hre nicht weit genug Ã¼be den Lomonosov RÃ¼cke 
hinaus, um den weiteren Verlauf der Krustenstruktur unter dem angrenzen- 
den Makarov Becken zu bestimmen. Entsprechend der seismischen Daten 
liegt auf der eurasischen RÃ¼ckenflank eine 700 m mÃ¤chtig Sedimentdecke 
der Dichte 2.1 gIcm3. Im angrenzenden Amundsen und Makarov Becken 
nimmt die SedimentmÃ¤chtigkei auf fast 4 km bzw. 5 km zu. Die Dichte der 
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Abb. 4.1.7: Krustenmodell nach den Werten der Freiluftanomalie fÃ¼ den Ãœbergan vom 
Lomonosov RÃ¼cke zum Amundsen Becken. 
Den Ãœbergan der Kruste unter dem Amundsen Becken zum Lomonosov 
RÃ¼cke zeigt Abb. 4.1.7 (und in F.2) Auf dieser Seite des RÃ¼cken ist der 
Ubergang der kontinentalen Wurzel zur ozeanischen Kruste etwas flacher als 
auf der amerasischen Seite. Die Sedimentdecke auf dem RÃ¼cke ist bis zu 
2.5 km mÃ¤chtig Die entsprechenden Dichtewerte betragen 1.8 bis 
2.5 glcm3. Das bestÃ¤tig die Beobachtungen aus den reflexionsseismischen 
Daten, wonach nicht nur eine 500 m mÃ¤chtig Decke neuerer Sedimente auf 
dem RÃ¼cke liegt, sondern auch im RÃ¼ckenzentru mehr als 2000 m 
mÃ¤chtige hochkonsolidierte Sedimentschichten mesozoischen Alters vor- 
handen sind. 
4.1.4 Diskussion 
Das erarbeitete Schweremodell stimmt in seiner wesentlichen Struktur mit 
dem LOREX-Krustenmodell Ã¼berein Das zeigt, daÂ eine tiefe Wurzel mit 
Dichtewerten, die auf stark basische oder intermediÃ¤r Kruste deuten, auch 
an anderer Stelle des RÃ¼cken vorhanden ist. 
Die Tiefen-Dichtestruktur des Lomonosov RÃ¼cken gleicht dabei dem 
Krustenmodell fÃ¼ den Barents Schelf (Kap. 4.6.3). Da sich diese Uberein- 
stimmung auch in anderen geophysikalischen Untersuchungen abzeichnet 
z .B.  Wilson, 1963; Forsyth & Mair, 1984; Sweeney & Weber, 1982), geben die 
hier gewonnenen Ergebnisse einen weiteren Hinweis auf die Hypothese, daÂ 
der Lomonosov RÃ¼cke ein kontinentaler Splitter ist und bei der Offnung des 
Eurasischen Beckens vom Barents-Kara Schelf getrennt wurde. 
Der abrupte Ãœbergan der kontinentalen RÃ¼ckenwurze zur ozeanischen 
Kruste des Amundsen Beckens zeigt hier, daÂ die RÃ¼ckenkrust bei der Tren- 
nung nur wenig ausgedÃ¼nn wurde. Es wÃ¤r dadurch zwischen dem FuÃ des 
RÃ¼cken und der im Amundsen Becken Ã¤lteste definierten magnetischen 
Anomalie Chron 24 (54 Mio. Jahre) genug Raum fÃ¼ zwei weitere Anomalien 
Chron 25 und 26 (56 und 59 Mio. Jahre). Obwohl sich die beiden Anomalien 
nicht kartieren lassen, wird angenommen, daÂ die Bildung des Eurasischen 
Beckens durch Meeresbodenspreizung vor rund 60 Mio. Jahren einsetzte 
(Vogt et a l ,  1979). 
Die Diskordanz zwischen der 500 m mÃ¤chtigen marinen Sedimentdecke und 
den Ã¤lteren terrestrischen Ablagerungen zeigt, daÂ zunÃ¤chs Material vom 
RÃ¼cke erodiert wurde und er deshalb auf oder Ã¼be Meeresspiegelniveau 
lag. Diese Vermutung wird von Eldholm und Talwani (1 977) gestÃ¼tzt wonach 
der Barents Schelf im frÃ¼he TertiÃ¤r also bevor sich der Lomonosov RÃ¼cke 
abspaltete, Ã¼be dem Meeresspiegel lag. Nach einem stratigraphischen 
Modell der Sedimentschichten im Amundsen Becken ist der RÃ¼cke ab 
46 Mio. Jahren (Chron 21) so tief unter den Meeresspiegel abgesunken, daÂ 
ab da pelagische Sedimentationsbedingungen vorherrschen (Jokat et al., 
1995a). 
Diese hier beobachtete Absenkung ist typisch fÃ¼ passive KontinentalrÃ¤nder 
zu denen auch der Lomonosov RÃ¼cke gezÃ¤hl werden kann. Sie ist die 
isostatische Ausgleichsbewegung der Kruste, die durch Dehnung und 
thermische Kontraktion beim Aufbrechen und Auseinanderdriften der 
LithosphÃ¤renplatte verformt wird (Bott, 1979). Dabei wird zu Beginn der 
Aufspaltung die kontinentale Kruste durch aufsteigendes Mantelmaterial 
erwÃ¤rm und aufgewÃ¶lbt Diese Hebung ist mit starker Erosion verbunden. 
Nachdem sich die neu gebildeten passiven KontinentalrÃ¤nde durch die 
fortschreitende Kontinentaldrift vom Spreadingzentrum entfernen, kÃ¼hle sie 
ab. Dabei erhÃ¶h sich ihre Dichte und sie sinken isostatisch ein (Bott, 1979). 
Dieser Mechanismus wird in der vorliegenden Arbeit als Ursache fÃ¼ die 
Erosion der mesozoischen Ablagerungen im RÃ¼ckenzentru und der progra- 
dierenden Schichten auf der amerasischen Flanke angesehen. Auch die 
weitere Subsidenz des RÃ¼cken erklÃ¤r sich nach dem Modell von Bott (1979). 
4.2 Zentrales Amundsen Becken 
Das Amundsen Becken liegt zwischen dem Lomonosov und Gakkel RÃ¼cken 
Durch das Streifenmuster magnetischer Anomalien, die parallel und 
symmetrisch zum Gakkel RÃ¼cke durch das Eurasische Becken verlaufen, lÃ¤Ã 
sich die zeitliche Entwicklung des Beckens gut rekonstruieren (Karasik, 1974; 
Vogt et al., 1979). Dagegen gibt es nur wenig Information Ã¼be den Aufbau 
und die Struktur seiner Sedimentdecke und Kruste. 
Abb. 4.2.1: Lageplan der reflexionsseismischen Profile und Sonobojen im Amundsen 
Becken. Der Verlauf der gravimetrischen Messungen entspricht den seismi- 
schen Profilen. Die Sonobojenpositionen sind durch ein Dreieck gekenn- 
zeichnet. 
4.2.1 Profilbeschreibung 
Die reflexionsseismischen Profile AWI-91097 bis AWI-91104 verlaufen ab der 
Flanke des Lomonosov RÃ¼cken bei 88.8g0N, 143.8I0E durch das Amundsen 
Becken in Richtung Gakkel RÃ¼cke bis zu 86.25ON, 9.42OE (Abb. 4.2.1). Die 
zahlreichen Profilnummern ergeben sich aus den Unterbrechungen der seis- 
mischen Registrierung durch geologische Stationen. Die Profile werden zu 
einem Querschnitt durch das Amundsen Becken zusammengefaÃŸt 
Die nachfolgenden Profile AWI-91105 bis AWI-91109 verlaufen annÃ¤hern 
parallel zum Gakkel RÃ¼cke durch das Becken von 86.20Â°N 8.45OE bis 
85.58ON, 7.7g0W auf den Morris Jesup Rise. FÃ¼ die reflexionsseismischen 
Messungen im Amundsen Becken wurde der 300 m lange 12-Kanal 
Streamer und das 8x31 Airgunarray eingesetzt. Zur Aufzeichnung 
refraktionsseismischer Informationen wurden 10 Sonobojen ausgebracht, 
wovon sieben auswertbare Signale lieferten (SB91 09, SB91 10, SB91 13, 
SB91 14, SB91 16, SB91 17, SB91 18). 
Die Wassertiefe des Amundsen Beckens liegt im vermessenen Bereich bei 
durchschnittlich 4100 m. Der Meeresboden ist dabei sehr eben. Erst ca. 
150 km vor dem Gakkel RÃ¼cke wird die Tiefseebene zunehmend von 
Erhebungen von mehreren 100 m HÃ¶h unterbrochen (Abb. 4.2.6). 
Das Profil AWI-91097 (Abb. 4.2.2) beginnt an der eurasischen Flanke des 
Lomonosov RÃ¼cken und verlÃ¤uf parallel zum RÃ¼cke bis zum Nordpol. Von 
einer Wassertiefe von 11 80 m fÃ¤ll hier die RÃ¼ckenflank mit einer Neigung 
von 4.7' in das 4120 m tiefe Amundsen Becken. An der Flanke selbst sind 
auÃŸe des Meeresbodens keine weiteren Reflexionsstrukturen zu erkennen. 
Im Amundsen Becken dagegen sind deutlich Signale von horizontalen, 
ungestÃ¶rte Reflektoren bis zu einer Zwei-Weg Laufzeit von 7.5 s (CDP 51 00) 
zu sehen, sowie das akustische Basement. Die tieferen Reflektoren liegen auf 
dem Lomonosov RÃ¼cke auf (onlap) (CDP 1820-2000). Die darÃ¼berliegende 
Reflektoren ab 6.3 s TWT grenzen horizontal an den RÃ¼cken Die Topo- 
graphie des Basements variiert sehr stark. Besonders fÃ¤ll eine 20 km breite 
Kuppe auf, die 2 s TWT Ã¼be das durchschnittliche Basementniveau ragt 
(CDP 3300 bis 4100). 
Die Profile AWI-91098, AWI-91100, AWI-91101, AWI91102 und AWI-91104 
(im Anhang C.3 bis C.7) verlaufen vom Nordpol aus Ã¼be die Pol-Tiefsee- 
ebene sÃ¼dwÃ¤r auf den Gakkel RÃ¼cke zu. Die Wassertiefe betrÃ¤g 
gleichmÃ¤ÃŸ 41 00 m. Alle Profile zeigen bis zur BasementoberflÃ¤ch 
Reflexionssignale von durchgehenden Schichten, die sich anhand ihres 
internen Reflexionsmusters durch das gesamte Amundsen Becken weiter- 
verfolgen lassen. 
So wird das Becken von einer Abfolge sehr fein geschichteter, horizontaler 
Reflektoren bedeckt, die eine gleichfÃ¶rmig MÃ¤chtigkei von 0.6 s TWT 
aufweisen @.B. AWI-91098, 5.69 s bis 6.25 s TWT). Die darunterliegenden 
Sequenzen haben eine grÃ¶ber Struktur und lassen keine internen 
Reflexionssmuster erkennen. Sie sind zum Gakkel RÃ¼cke hin geneigt und 
nehmen in ihrer MÃ¤chtigkei nach SÃ¼de hin zu. Diese Schichten liegen auf 
dem ozeanischen Basement auf (z.B. AWI-91101, CDP 2300-2800). 
UngefÃ¤h 70 km vom Nordpol entfernt liegt das Basement mit 8 s TWT am 
tiefsten und wird von Schichten mit insgesamt 2.3 s TWT bedeckt (AWI- 
91 098). UngefÃ¤h 300 km vom Nordpol entfernt (AWI-91101, CDP 2000- 
2500) erhÃ¶h sich das durchschnittliche Basementniveau abrupt von 8 auf 
7 s TWT. Etwa 100 km vom Zentralgraben des Gakkel RÃ¼cken entfernt 
reicht das Basement dann bis zum Meeresboden (AWI-91104, CDP 1000). 
Insgesamt ist die Topographie des Basements mit HÃ¶henunterschiede bis 
Ã¼be 1 s TWT sehr rauh. Zum Gakkel RÃ¼cke hin sind die Basement- 
erhebungen zunehmend unbedeckt. Sedimentschichten liegen hier nur noch 
in Senken zwischen den -Erhebungen vor (z.B. AWI-91104, CDP 550-650). 
Die Profile AWI-91105 bis AWI-91109 (im Anhang C.8 bis (2.12) verlaufen ca. 
100 km vom Zentralgraben des Gakkel RÃ¼cken entfernt in sÃ¼dwestlich 
Richtung auf den Morris Jesup Rise zu. Der Meeresboden liegt hier 
durchschnittlich bei 4200 m Tiefe und steigt leicht zum Plateau hin auf 
3800 m an. Sein gleichfÃ¶rmige Verlauf wird von Erhebungen von mehreren 
100 m HÃ¶h unterbrochen. Die Sedimentschichten sind hier hÃ¶chsten 
1 s TWT mÃ¤chti und liegen nur noch als FÃ¼llun in Basementtaschen vor 
z . B .  AWI-91108, CDP 300-700). 
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Abb. 4.2.2: Profil AWI-91097 verlÃ¤uf von der eurasischen Flanke des Lomonosov RÃ¼cken bis zum Nordpol. Die Pfeile markieren die Oberkante 
des akustischen Basements. Zwischen CDP 3300 und 4100 ragt eine Kuppe 2 s TWT Ã¼be das durchschnittliche Basementniveau. 
Der vergrÃ¶ÃŸer Ausschnitt zeigt, wie die tieferen Einheiten AB-1 bis AB-3 am FuÃ des Lomonosov RÃ¼cken aufliegen. Einheit AB-4 
und die darÃ¼be liegenden Schichten grenzen horizontal an den RÃ¼cken 
Die Sonobojen SB9109, SB9110, SB9113 und SB9114 (in Anhang D.5, D.6, 
D.7 und D.8) wurden im zentralen Amundsen Becken ausgebracht. Ihre 
Aufzeichnungen zeigen, daÂ sich hier die Schichten entsprechend der 
seismischen Vp-Geschwindigkeiten und dem Verlauf der Reflektoren in acht 
Einheiten gliedern lassen (Abb. 4.2.3): 
SB9109 SB9110 SB9113 SB91 14 SB9116 SB9117 SB9118 













Abb. 4.2.3: Tiefen-Geschwindigkeitsmodelle aus den Daten der Sonobojen im Amundsen 
Becken. 
- FÃ¼ die oberste Einheit AB-8 ergibt sich aus den Signalen der Reflexions- 
hyperbeln eine Vp-Geschwindigkeit von 1.9 kmls. Sie bedeckt das 
Amundsen Becken entlang der Profile mit einer annÃ¤hern gleichbleibenden 
MÃ¤chtigkei von 180-21 0 m. Darunter verlaufen parallel die Einheiten AB-7 
und AB-6, die sich ebenfalls mit nahezu konstanter MÃ¤chtigkei von 180- 
200 m bzw. 130-200 m durch das Becken ziehen. Die Vp-Geschwindigkeit in 
AB-7 betrÃ¤g 1.9 kmls, fÃ¼ AB-6 liegt sie zwischen 1.9 und 2.2 kmls. Eine 
anzunehmende Geschwindigkeitszuname in AB-8 zu AB-7 kann aus den 
vorhandenen Sonobojendaten nicht mehr aufgelÃ¶s werden. 
- Auf den Aufzeichnungen der Sonobojen SB91 10, SB91 13 und SB91 14 
sind Reflexionshyperbeln fÃ¼ zwei weitere Einheiten AB-5.1 und AB-5.2 zu 
erkennen. Ihre Vp-Geschwindigkeiten liegen bei 2.2 bzw. 2.1 kmls. Diese 
Schichten dÃ¼nne zum Lomonosov RÃ¼cke hin aus. 
- Nach den Registrierungen der Sonobojen SB91 09 und SB91 10 und dem 
reflexionsseismischen Profil AWI-91098 lassen sich die tieferen Sequenzen 
im Amundsen Becken anhand ihrer zugehÃ¶rige Vp-Geschwindigkeiten und 
ihres Schichtverlaufes in die Einheiten Ab-4 bis AB-1 aufteilen (Abb. 4.2.4). 
Die Einheit AB-4 ist leicht zum Gakkel RÃ¼cke hin geneigt. Die zugehÃ¶rig Vp- 
Geschwindigkeit liegt bei 2.2 kmls. Ihre MÃ¤chtigkei betrÃ¤g am FuÃ des 
Lomonosov RÃ¼cken 200 m und nimmt bis auf 700 m nach SÃ¼de hin zu. 
Eine Geschwindigkeitszunahme gegenÃ¼be AB-5.1 kann aus den Daten nicht 
mehr aufgelÃ¶s werden. Die folgenden Einheiten AB-3 und AB-2 mit Vp- 
Geschwindigkeiten von 2.9 bzw. 3.5 kmls sind ebenfalls zum Gakkel RÃ¼cke 
hin geneigt. Die MÃ¤chtigkei von AB-3 betrÃ¤g am FuÃ des Lomonosov 
RÃ¼cken 250 m und steigt nach SÃ¼de hin auf 800 m an, die von AB-2 nimmt 
von ca. 500 m bis auf 1000 m nach SÃ¼de hin zu. Die Geschwindigkeit in 
der untersten Einheit AB-1 liegt bei 4.5 bis 4.6 kmls. Dieser Wert ist aus den 
aufgezeichneten Signalen einer Reflexionshyperbel bei Sonoboje SB91 09 
(in D.5) und einer Refraktionsgeraden bei Sonoboje SB91 10 (in D.6) 






Abb. 4.2.4: Stratigraphisches Modell des zentralen Amundsen Beckens mit den Tiefen- 
Geschwindigkeitswerten aus den Daten der Sonoboje SB9109 und dem ent- 
sprechenden Ausschnitt aus dem reflexionsseismischen Profil AWI-91098 
(Jokat et al., 1995a). Die Einheiten AB-5.1 und AB-5.2 sind hier nicht einge- 
zeichnet, da ihre MÃ¤chtigkei an dieser Stelle unter die Tiefenauflosung der 
seismischen Horizonte sinkt. 
Die Sonoboje SB91 16 (in D.9) wurde an der Flanke einer starken Erhebung 
ausgesetzt (Abb. 4.2.6). Die aufgezeichneten Reflexionshyperbeln und 
refraktierten LaufzeitÃ¤st sind dabei in ihrem Verlauf stark versetzt und 
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unterbrochen, so daÂ kaum Geschwindigkeitswerte bestimmt werden kÃ¶nnen 
Aus einem Laufzeitast ergibt sich eine Geschwindigkeit von 3.8 kmls, die dem 
Basement zugeordnet wird (Abb. 4.2.3). Durch die Schichtneigung ist dieser 
Wert aber vermutlich zu gering. 
UngefÃ¤h 150 km vom Zentralgraben des Gakkel RÃ¼cken entfernt wurde die 
Sonoboje SB91 17 (in D.lO) ausgebracht. FÃ¼ den obersten Reflektor, der als 
Fortsetzung von AB-8 angesehen wird, liegt die Geschwindigkeit bei 1.7 kmls  
und die MÃ¤chtigkei bei 270 m (Abb. 4.2.3). Darunter liegt eine ca. 1 3 0  m 
mÃ¤chtig Schicht mit einer Geschwindigkeit von 1.9 kmls. Die Topographie 
des Basements ist unregelmÃ¤ÃŸi doch lÃ¤Ã sich aus den Reflexionshyperbeln 
und refraktierten Signalen eine Geschwindigkeit bestimmen, die zwischen 3.8 
und 4.1 kmls liegt. 
Sonoboje SB9118 (in D . l l )  wurde ca. 100 km vom Zentralgraben des 
Gakkel RÃ¼cken entfernt Ã¼be einer starken ErhÃ¶hun ausgesetzt (Abb. 4.2.6). 
Der Verlauf der LaufzeitÃ¤st ist deshalb stark unterbrochen. FÃ¼ das Basement 
kann damit nur ein ungenauer Vp-Geschwindigkeitswert von mehr als 
4.7 kmls angegeben werden. 
4.2.2 Altersbestimmung und Sedimentationsrate 
Die reflexionsseismischen Profile durch das Amundsen und Nansen Becken 
fÃ¼hre nahezu senkrecht Ã¼be die parallel und symmetrisch zum Gakkel 
RÃ¼cke verlaufenden magnetischen Anomalien (Abb. 4.2.5). 
Abb. 4.2.5: Verlauf der magnetischen Anomalien im Eurasischen Becken und ihr Alter in 
Chron nach Grantz et al. (1990). Die dicke Linie zeigt den Kurs der ARCTICi91 
Expedition. 
Im Tiefenschnitt durch das Amundsen Becken (Abb. 4.2.6) ist ersichtlich, bei 
welcher magnetischen Anomalie die Sedimentschichten am Basement 
enden. Mit dieser Methode wurde das Alter der registrierten Einheiten AB-1 
bis AB-8 abgeschÃ¤tzt Dazu wurde der Kurs der ARCTIC'91 Expedition auf 
eine Karte von Grantz et al. (1 990) mit dem Alter der magnetischen Anomalien 
eingezeichnet. Die Genauigkeit, mit der die Position der magnetischen 
Anomalien in die seismischen Sektionen Ã¼bertrage wurde, setzt sich aus der 
Flugnavigationsgenauigkeit von +I- 5 km (Taylor et al., 1981), Ungenauig- 
keiten bei der KursÃ¼bertragun in die Grantz'sche Karte von +I- 6 km und der 
Ablesegenauigkeit von +I- 3 km zusammen. SchlieÃŸlic betrÃ¤g die 
Entfernung zwischen den Extrema der Anomalien nochmals bis zu 30 km. In 
dieser Arbeit wurde die Altersbestimmung nach Cande & Kent (1992) fÃ¼ die 
magnetischen Anomalien verwendet (2.B. Chron 24 entspricht 53 Ma). Aus 
dem abgeschÃ¤tzte Alter und der aus der Seismik bestimmten Schicht- 
mÃ¤chtigkei lÃ¤Ã sich die Sedimentationsrate fÃ¼ die Einheiten AB-1 bis AB-8 
bestimmen (Tab. 4.2). 
Name Vp MÃ¤chtigkei Alter (Chron) Sediment. - MaterialIHerkunft 
rkmlsl fml [Mio. Jahre1 rate Icmlkal 
AB-1 4.5 900 53 (24) 10-15 - terrestrisch, erodiert vom 
Lomonosov RÃ¼cke 
AB-2 3.5 500 49 (22) 10-15 - weniger terrestrisch vom L.R., 
zunehmend marin 
AB-3 2.9 260-800 46 (20121) 8 - etwas terrestrisch, pelagisch, 
Turbidite von den Schelfen 
AB-4 2.2 250-800 39 (18) 5 - pelagische Sedimente 
Turbidite von den Schelfen 
AB-5 2.2 20-200 36  (13) 1.5 - Turbidite vom Gakkel RÃ¼cke 
und umliegenden Schelfen 
AB-6 2.2 130-200 25 1.5 - vorwiegend pelagische Sedi- 
mente, wenig Turbidite 
AB-7 1.9 180-210 12  1.5 - vorwiegend pelagische Sedi- 
mente, wenig Turbidite 
AB-8 1.9 180-210 10  1.5 - pelagisch, etwas Turbidite und 
mit Eis transbortiertes Material 
Tabelle 4.2: Ãœbersich Ã¼be die Sedimenteinheiten im Amundsen Becken und ihrer 
Eigenschaften 
4.2.3 Seismische Stratigraphie 
Die kombinierte Auswertung der reflexionsseismischen Profile AWI-91097 bis 
AWI-91104 und der refraktionsseismischen Daten der Sonobojen SB91 09 bis 
SB91 18 machte es mÃ¶glich einen Tiefenschnitt durch die Sedimentdecke 
des Amundsen Beckens darzustellen (Abb. 4.2.6). Struktur und Verlauf der 
Einheiten AB-1 bis AB-8 lassen auf Zusammensetzung und Herkunft der 
Sedimentschichten schlieÃŸe (Tab. 4.2). Zusammen mit den Altersangaben 
und den Sedimentationsraten wurde ein stratigraphisches Modell fÃ¼ das 
Amundsen Becken entwickelt, das bereits in Jokat et al. (1 995a) verÃ¶ffentlich 
wurde. Da die Ergebnisse aber die Subsidenzgeschichte des Lomonosov 
RÃ¼cken erklÃ¤re (s. Kap. 4.1.2) und in die Schweremodellierung der 
vorliegenden Arbeit einflieÃŸen werden die wichtigsten Punkte hier nochmals 
aufgefÃ¼hrt 
Die drei Einheiten AB-1, AB-2 und AB-3 liegen auf der Flanke des 
Lomonosov RÃ¼cken auf. Sie kennzeichnen durch ihre "onlap"-Struktur und 
ihre hohe Sedimentationsrate (durchschnittlich 12 cmlka) eine Phase, in der 
sehr viel Material des Lomonosov RÃ¼cken erodiert und in das Amundsen 
Becken eingetragen wurde. Daher wird angenommen, daÂ der Lomonosov 
RÃ¼cke anfangs Ã¼be oder auf Meeresspiegelniveau lagt. Da die Schichten 
innerhalb der Einheit AB-3 immer flacher an die RÃ¼ckenflank grenzen, wird 
angenommen, daÂ der RÃ¼cke ab ca. 46 Mio. Jahre (Chron 21) in grÃ¶ÃŸe 
Tiefen (> 100 m) unter den Meeresspiegel absank. Die Sedimente bestehen 
anfangs vermutlich aus erodiertem terrestrischem Material des Lomonosov 
RÃ¼ckens SpÃ¤te kommen marine Ablagerungen und dann zunehmend 
Sedimente und Turbidite der umliegenden Schelfe und des Gakkel RÃ¼cken 
hinzu. 
Die Schichten der Einheit AB-4 liegen nicht mehr auf dem Lomonosov 
RÃ¼cke auf, sondern grenzen horizontal an ihn. Das deutet darauf hin, daÂ 
der RÃ¼cke ab 46 Mio. Jahre so tief unter den Meeresspiegel abgesunken 
sein muÃŸ daÂ er keinen wesentlichen Sedimenteintrag in das Amundsen 
Becken mehr liefert. Die Sedimentationsrate liegt mit 5 cmlka liegt deutlich 
unter den Raten von AB-1 - AB-3, was auf zunehmend marine Ablage- 
rungsbedingungen weist. Die Einheit besteht aus ungestÃ¶rte horizontalen 
Schichten, die als pelagische Sedimente und Turbidite interpretiert werden. 
Die Zunahme der MÃ¤chtigkei der Einheiten AB-1 bis AB-4 nach SÃ¼de deutet 
auf vermehrten Sedimenteintrag der umliegenden Schelfe und des Gakkel 
RÃ¼ckens 
DarÃ¼be folgen die Einheiten Ab-5.1 und Ab 5.2, die stark zum 
Lomonosov RÃ¼cke hin ausdÃ¼nne (Abb. 4.2.6). Ihre MÃ¤chtigkei betrÃ¤g in 
der NÃ¤h des Gakkel RÃ¼cken jeweils 200 m. Deutlich zeigt sich hier ein 
starker Sedimenteintrag vom Gakkel RÃ¼cke und den umliegenden Schelfen. 
Das abgelagerte Material kÃ¶nnt deshalb hauptsÃ¤chlic aus Turbiditen 
bestehen. Das Alter der Einheiten lÃ¤Ã sich nur sehr grob bestimmen, da der 
Verlauf der Reflektoren ab Chron 18 durch Basementerhebungen unter- 
brochen wird (Abb. 4.2.6). Das Alter der Schichtoberkante von AB-5.2 wird auf 
36 Mio. Jahre geschÃ¤tzt 
Die drei Einheiten AB-6, AB-7 und AB-8 bedecken das Amundsen 
Becken mit einer gleichmÃ¤ÃŸig MÃ¤chtigkei von insgesamt 500 m. Sie 
grenzen horizontal an den Lomonosov und Gakkel RÃ¼cken Das Alter fÃ¼ die 
Obergrenze von AB-6 wird auf 25 Mio. Jahre geschÃ¤tzt das fÃ¼ AB-7 auf 
12 Mio. Jahre. Die durchschnittliche Sedimentationsrate betrÃ¤g fÃ¼ diese drei 
Einheiten nur noch 1.5 cmlka. Das deutet darauf hin, daÂ die Schichten nur 
noch aus pelagischen Ablagerungen bestehen. 
Die Profile AWI-91105 bis AWI-91109 zeigen, daÂ ca. 100 km vom Gakkel 
RÃ¼cke entfernt nur noch dÃ¼nn Sedimentlagen in Basementtaschen vor- 
kommen (Abb. 4.2.7). Nach den magnetischen Anomalien sind diese 
Schichten jÃ¼nge als Chron 13 (34 Mio. Jahre). Sie werden Aufgrund ihrer 
Reflexionsstruktur, MÃ¤chtigkei und Alter den Einheiten AB-8. AB-7 und AB-6 
zugeordnet. 
Lomonosov Nord Gakkel 
Rucken Pol RÃ¼cken 
Abb.4.2.6:  Tiefenschnitt durch das Amundsen Becken entsprechend der Profile AWI-91097 bis AWI-91104. Die Position der magnetischen 
Anomalien ist durch schwarze Pfeile markiert. Die Zahlen darÃ¼be geben das entsprechende Alter in Chron an. Graue Pfeile markieren 
die Positionen der Sonobojen. Die Legende zeigt die Vp-Geschwindigkeiten in den Einheiten und deren Bezeichnung. Die dÃ¼nn 
schwarze Linie markiert das Referenzniveau zur Bestimmung von Topographievariationen des Basements. Sie entspricht zwischen 
Chron 20 und Chron 6 der Subsidenzkurve fÃ¼ ozeanische Kruste nach Parson & Sclater (1 977). 
' ] N E  sw - o Amundsen Becken 
C h r o n  Chron 
Abb. 4.2.7: Skizze der reflexionsseismischen Profile AWI-91105 bis AWI-91109. Die Profile 
verlaufen Ca. 100 km vom Gakkel RÃ¼cke entfernt parallel zum RÃ¼cke auf den  
Morris Jesup Rise zu (Abb. 4.2.1). Die schwarzen Pfeile markieren die Position 
der magnetischen Anomalien nach der Karte von Grantz et al. (1990) Der graue 
Pfeil zeigt die Position der Sonoboje SB91 18 an. 
4.2.4 Bestimmung der Rauhigkeit der Krustentopographie 
Nach Sclater & Francheteau (1 970) besteht ein Zusammenhang zwischen der 
Dehnungsrate mittelozeanischer RÃ¼cke und der Topographierauhigkeit der 
dort gebildeten Kruste. In vorliegender Arbeit konnte erstmals die Rauhigkeit 
der Basementtopographie im Amundsen Becken durch die genaue Kenntnis 
seiner SedimentmÃ¤chtigkei ermittelt werden. 
Nach Malinverno (1991) wird die mittlere Topographierauhigkeit als die 
Quadratwurzel der durchschnittlichen quadrierten HÃ¶henunterschied des 
Basements zu einem Referenzniveau definiert: 
Zur Berechnung der Topographierauhigkeit des Basements ab Chron 20 
wurde als Referenzniveau die Subsidenzkurve ozeanischer Kruste nach 
Parson und Sclater (1977) gewÃ¤hlt Nach ihren Untersuchungen des Nord 
Pazifiks besteht fÃ¼ den Zeitbereich von 0 bis 70 Mio. Jahren folgender 
Zusammenhang zwischen Tiefe d und Altert der ozeanischen Kruste: 
d (t) = 2500 + 350 t 1'2 mit: d [km] t [Mio. Jahre] 
Diese Subsidenzkurve fÃ¼ ozeanische Kruste wurde in den Tiefenschnitt 
durch das Amundsen Becken Ã¼bertrage (Abb. 4.2.6) und im Abstand von 
10 km die HÃ¶hendifferen zwischen dieser Kurve und der aufgezeichneten 
Topographie bestimmt. FÃ¼ die hier berechnete Topographierauhigkeit des 
Basements ergibt sich ein Wert von 490 m. 
Der Zusammenhang zwischen der Topographierauhigkeit R [m] ozeanischer 
Kruste und der vollen Dehnungsrate V [mmla] mittelozeanischer RÃ¼cke wird 
durch folgende Beziehung definiert (Malinverno, 1991): 
Nach der Karte von Grantz et al. (1990) liegt die volle Dehnungsrate in diesem 
Bereich des Amundsen Beckens bei 6 mmla. Die Topographierauhigkeit 
betrÃ¤g damit nach der Formel von Malinverno (1991) 493 m. Dieser Wert 
stimmt also sehr gut mit dem aus der HÃ¶hendifferen bestimmten Wert 
Ã¼berein FÃ¼ das Basement das Ã¤lte als Chron 21 ist wurde als Referenz- 
niveau eine Gerade eingesetzt, die von 7000 m Tiefe bei Chron 25 auf 
6500 m Tiefe bis zur Basementerhebung ansteigt (Abb. 4,2.6). So ergibt sich 
fÃ¼ die Ã¤lter Kruste des Amundsen Beckens eine Topographierauhigkeit von 
384 m. Hier liegt die volle Dehnungsrate nach Grantz et al. (1990) bei 
12 mmla und der damit bestimmte Rauhigkeitswert bei 339 m. 
4.2.5 Krustenstruktur 
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Abb.  4.2.8: Krustenmodell fÃ¼ das zentrale Arnundsen Becken nach den Werten der 
Freiluftanomalie. Der Verlauf des Schwereprofils entspricht der Position der 
reflexionsseismischen Profile AWI-91097 bis AWI-91104 (Abb. 4.2.1). 
Die Freiluftschwerewerte Ã¼be dem Amundsen Becken steigen vom FuÃ des 
Lomonosov RÃ¼cke bis zum Nordpol von -60 mGal auf -1 0 mGal an (Abb. 
4.2.8). Im zentralen Amundsen Becken betragen die Werte um -40 mGal. Zum 

4 . 3  SÃ¼dwestliche Eurasisches Becken 
Das sÃ¼dwestlich Ende des Eurasischen Beckens grenzt mit der Spitzbergen- 
Verwerfungszone an die FramstraÃŸe die den Ãœbergan zum Nord Atlantik 
bildet (Johnson et al., 1978). Der Bereich zwischen Yermak Plateau und 
Morris Jesup Rise wurde erst ab Chron 13 (34 Mio. Jahre) durch Meeres- 
bodenspreizung gebildet (Karasik, 1974; Vogt et al. 1979). 
Abb. 4.3.1 : Lageplan der reflexionsseismischen Profile AWI-91115 bis AW1-91126 im sÃ¼d 
westlichen Eurasischen Becken. Die Position der Sonobojen SB9120 bis 
SB9123 ist durch ein schwarzes Dreieck markiert. Der Verlauf der gravimetri- 
schen Messungen entspricht den seismischen Profilen. 
4.3.1 Profilbeschreibung 
Die reflexionsseismischen Profile AWI-91114 bis AWI-91126 verlaufen vom 
Morris Jesup Rise (85.22ON, 15.99OW) Ã¼be das Amundsen Becken, den 
Gakkel RÃ¼cken das Nansen Becken bis zum Yermak Plateau (82.56ON, 
14.17' E) (Abb. 4.3.1). Sie werden als Tiefenschnitt durch das sÃ¼dwestlich 
Eurasische Becken zusammengefaÃŸ (Abb. 4.3.3). 
FÃ¼ die reflexionsseismischen Messungen wurde der 300 m lange 12-Kanal 
Streamer und das 8x31 Airgunarray eingesetzt. Vier Sonobojen (SB91 20- 
SB9123) wurden fÃ¼ refraktionsseismische Aufzeichnungen auf diesem 
Transekt ausgebracht (Abb. 4.3.1). 
Der Morris Jesup Rise liegt im vermessenen Bereich rund 800 m unter dem 
Meeresspiegel und fÃ¤ll mit einer steilen Flanke von 16 O zum Amundsen 
Becken ab (Abb. 4.3.3). Die Wassertiefe des Amundsen Beckens liegt hier bei 
4200 m und die des Nansen Beckens bei 4100 m. Zum Gakkel RÃ¼cke hin 
wird die Meeresbodentopographie rauher. Ãœbe dem Zentralgraben des 
Gakkel RÃ¼cken wurden keine seismischen Profile vermessen, aber nach 
bathymetrischen Aufzeichnungen ist der Graben zwischen 4000 und 4400 m 
tief und 12 km breit (SchÃ¶n & DÃ¶scher 1992). Die RÃ¼ckenschulter liegen 
auf der Seite des Amundsen Beckens 1800 m unter dem Meeresspiegel und 
auf der Seite des Nansen Beckens 2500 m. Der Transekt endet mit Profil 
AWI-91126 (Abb. 4.5.3) am nÃ¶rdliche Teil des Yermak Plateaus. Die Wasser- 
tiefe des Plateaus liegt hier bei 1000 m, die Neigung der Flanke betrÃ¤g 11 '. 
Die Sonoboje SB9120 (D.13) wurde im Amundsen Becken an der Flanke 
einer starken Basementerhebung ausgebracht (Abb. 4.3.3). Aus den 
registrierten Reflexionshyperbeln ergibt sich eine Vp-Wellengeschwindigkeit 
von 2.1 kmls fÃ¼ eine 200 m mÃ¤chtig SedimentfÃ¼llun und eine 
Geschwindigkeit von 4.4 kmls, die dem akustischen Basement zugeordnet 
wird (Abb. 4.3.2). Die Sonobojen SB9121, SB9122 und SB9123 (D.14, D.15, 
D.16) liegen im Nansen Becken. Durch die unregelmÃ¤ÃŸi Topographie kann 
aus den Registrierungen der Sonobojen SB9121 und SB9123 nur die 
Geschwindigkeit fÃ¼ Sedimentlagen in Basementtaschen bestimmt werden. 
Sie liegt zwischen 1.7 bis 2.5 km/s. SB9122 wurde an der hier tiefsten Stelle 
des Nansen Beckens (41 00 m) ausgesetzt. Aus Reflexionshyperbeln er- 
geben sich Geschwindigkeiten von 1.7 bis 3.1 km/s fÃ¼ sechs Sedimentlagen. 
Diese erreichen hier eine GesamtmÃ¤chtigkei von 1500 m. FÃ¼ das Basement 
ergibt sich eine Geschwindigkeit von 4.6 kmls. Die Tiefen-Geschwindigkeits- 
modelle der vier Sonobojen sind in Abb. 4.3.2 dargestellt. 
SB9120 SB9121 SB9122 SB9123 
Tiefe (m) V(km/s) V(km/s) V(km/s) V(km/s) 
Abb. 4.3.2: Tiefen-Geschwindigkeitsrnodelle fÃ¼ das sÃ¼dwestlich Eurasische Becken aus 
den Daten der Sonobojen SB9120 bis SB9123. 
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4.3.2 Seismische Stratigraphie 
Aus den kombinierten Ergebnissen der reflexions- und refraktionsseismischen 
Aufzeichnungen wurde ein Tiefenschnitt durch die Sedimentdecke des 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens erstellt (Abb. 4.3.3) und daraus ein 
stratigraphisches Modell abgeleitet (Jokat et al., 1995b). Die wichtigsten 
Ergebnisse aus diesem Modell werden im Folgenden zusammengefaÃŸt da 
sie die Grundlage fÃ¼ weitere Untersuchungen bilden: 
Die MÃ¤chtigkei der gesamten Sedimentdecke im sÃ¼dwestliche Eurasischen 
Becken betrÃ¤g nur wenige 100 m. Die Schichten werden Aufgrund ihres 
Reflexionsmusters und ihrer Vp-Geschwindigkeit den Einheiten AB-8, AB-7 
und AB-6 zugeordnet (s. Kap. 4.2.3; Jokat et al., 1995a). Zum Gakkel RÃ¼cke 
hin kommen Sedimente nur noch in Basementtaschen vor. Diese bestehen 
vermutlich aus erodiertem Material von Basementerhebungen und aus 
hemipelagischenl pelagischen Ablagerungen. 
Im Nansen Becken ist eine bis zu 1500 m mÃ¤chtig Sedimentsequenz zu 
sehen. Das zeigt, daÂ mehr Material in das Nansen Becken durch seine NÃ¤h 
zu den Schelfgebieten transportiert wurde, als in das entferntere Amundsen 
Becken. Nach den magnetischen Anomalien liegt das Alter des Basements 
hier bei mindestens 30 Mio. Jahren. Mit der SedimentmÃ¤chtigkei von 
1500 m ergibt sich eine mittlere Sedimentationsrate von 5 cmlka. Ansonsten 
liegt die Sedimentationsrate fÃ¼ das sÃ¼dwestlich Eurasische Becken bei der 
durchschnittlich 500 m mÃ¤chtige Sedimentdecke und einem Alter von 
34 Mio. Jahren unter 1.5 cmlka. 
4.3.3 Rauhigkeit der Krustentopographie 
Mit Hilfe des Tiefenschnittes (Abb. 4.3.3) wurde in vorliegender Arbeit die 
Rauhigkeit der Krustentopograhie des sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens 
nach der Methode von Malinverno (1991) ermittelt. Die angewandte Methode 
ist in Kapitel 4.2.4 erlÃ¤utert Als Referenzniveau zur Bestimmung der 
HÃ¶henunterschied wurde die Subsidenzkurve fÃ¼ ozeanische Kruste nach 
der Formel von Parson und Sclater (1977) in den Tiefenschnitt Ã¼bertrage 
(Abb. 4.3.3). 
Die so berechnete Rauhigkeit der Basementtopographie betrÃ¤g auf der Seite 
des Amundsen Beckens rund 600 m und auf der Seite des Nansen Beckens 
570 m. Nach der Beziehung zwischen Rauhigkeit und Dehnungsrate von 
Malinverno (1991) ergibt sich daraus eine volle Dehnungsrate von 4-5 mmla 
bzw. 5 mmla. Diese Werte stimmen sehr gut mit den aus der Karte von Grantz 
et al. (1990) bestimmten Dehnungsraten Ã¼berein die fÃ¼ das Amundsen 
Becken ab 34 Mio. Jahren bei durchschnittlich 5 mmla liegen und fÃ¼ das 
Nansen Becken im Zeitbereich von 37 bis 0 Mio. Jahren 6 mmla betragen. 
4.3.4 Krustenstruktur 
Die Freiluftschwerewerte des sÃ¼dliche Eurasischen Beckens steigen von -40 
mGal im Amundsen und Nansen Becken auf +40 mGal Ã¼be den Schultern 
des Gakkel RÃ¼cken an. Uber dem Zentralgraben des RÃ¼cken liegen die 
Werte bei -60 mGal. Entsprechend der Meeresbodentopographie wird das 
Schwerefeld zum RÃ¼ckenzentru hin unruhiger (Abb. 4.3.4.). Der Verlauf des 
Schwereprofiles entspricht dem Verlauf der reflexionsseismischen Profile 
AWI-91113 bis AWI-91126 (Abb. 4.3.1 und 4.4.1). 
Als Basis fÃ¼ ein Tiefen-Dichtemodell des sÃ¼dwestliche Eurasischen 
Beckens dienen die Ergebnisse der seismischen Untersuchungen. 
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4: Krustenmodell nach den Werten der Freiluftschwere fÃ¼ das sÃ¼dwestlich 
Eurasische Becken. Der Verlauf des Profiles entspricht den seismischen 
Profilen AWI-91113 bis AWI-91126 vom Morris Jesup Rise zum Yermak Plateau. 
Den Sedimentschichten wird entsprechend der Dichte-Geschwindigkeitsbe- 
ziehung von Nafe und Drake (1959) eine Dichte von 1.9 bis 2.2 glcm3 zuge- 
ordnet. Da die Sedimentdecke nur sehr dÃ¼n ist und hauptsÃ¤chlic in den 
Basementtaschen liegt, entspricht der Verlauf des Meeresbodens vorwiegend 
der Basementtopographie. FÃ¼ die ozeanische Kruste des Nansen und 
Amundsen Beckens und des Gakkel RÃ¼cken wurde eine Dichte von 
2.9 glcm3 eingesetzt. 
Das Schweremodell (Abb. 4.3.4) zeigt, daÂ die ozeanische Kruste in der Mitte 
des Nansen und Amundsen Beckens nur 2-3 km mÃ¤chti ist. Zum Gakkel 
RÃ¼cke hin nimmt die KrustenmÃ¤chtigkei auf 10 km zu. Unter den Schultern 
des Gakkel RÃ¼cken gliedert sich die Kruste in eine rund 2 km mÃ¤chtig 
Oberkruste mit einer Dichte von 2.6 glcm3 und 8 km mÃ¤chtig ozeanische 
Kruste mit einer Dichte von 2.9 glcm3, die bis in 13 km Tiefe reicht. Im 
Zentrum des RÃ¼cken liegt die Krusten-Mantelgrenze bei 8-9 km. 
4.3.5 Diskussion 
Es wird hier eine gute Ãœbereinstimmun zwischen der aus Topographie- 
differenzen ermittelten Krustenrauhigkeit und der nach Malinverno (1 991) aus 
der Dehnungsrate berechneten Rauhigkeit beobachtet. Die gute Korrelation 
zeigt sich auch fÃ¼ die Rauhigkeitswerte der Kruste des zentralen Amundsen 
Beckens (Kap. 4.2.4). Es scheint damit eine stabile Beziehung zwischen der 
Krustenrauhigkeit und der extrem geringen Dehnungsrate des Gakkel 
RÃ¼cken zu bestehen. 
Anders verhÃ¤l es sich mit der in dieser Arbeit ermittelten KrustenmÃ¤chtigkeit 
Sie liegt im sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken mit einer MÃ¤chtigkei von 
2.5 km deutlich unter der aus Modellen (Reid & Jackson, 1981; Bown & 
White, 1994) erwarteten MÃ¤chtigkei (Abb. 4.3.5). Dagegen betrÃ¤g die 
KrustenmÃ¤chtigkei im zentralen Amundsen Becken 5-9 km und ist damit 
grÃ¶ÃŸe als die Modelle vorhersagen (Kap. 4.2.4). Das zeigt, daÂ an langsam 
dehnenden RÃ¼cke mit lateralen Ã„nderunge der KrustenmÃ¤chtigkei ge- 
rechnet werden muÃŸ Diese Vermutung wird durch einen aus refraktions- 
seismischen Daten zusammengestellten Krustenschnitt von Kristoffersen 
(1 990) gestÃ¼tzt wonach die KrustenmÃ¤chtigkei parallel sowie auch senkrecht 
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Abb.: 4.3.5 Theoretische Modelle zur Beziehung zwischen KrustenmÃ¤chtigkei und Deh- 
nungsrate: nach Reid & Jackson, 1981 (graue Linie), Bown & White, 1994 
(schwarze Linie) und Su et al., 1994 (gestrichelte Linie). Die Rechtecke mar- 
kieren die KrustenmÃ¤chtigkeite der vorliegenden Untersuchung im zentralen 
Amundsen Becken (schwarz), im sÃ¼dwestliche Amundsen Becken (grau) und 
im sÃ¼dwestliche Nansen Becken (weiÃŸ) Die Sterne markieren MÃ¤chtigkeite 
nach Jackson et al., 1982 (schwarz), Kristoffersen et al., 1982 (dunkelgrau), 
Duckworth & Baggeroer, 1985 (hellgrau) und Duckworth et al., 1982 (weiÃŸ) 
4.4 Morris Jesup Rise 
Der Morris Jesup Rise ragt vom nÃ¶rdliche Schelfrand GrÃ¶nland in das 
Amundsen Becken und begrenzt zusammen mit dem Yermak Plateau das 
sÃ¼dwestlich Ende des Eurasischen Beckens. Die bei aeromagnetischen 
Untersuchungen registrierte starke IntensitÃ¤ magnetischer Anomalien im 
Bereich des Plateaus lÃ¤Ã auf seine vulkanische Entstehung schlieÃŸen 
(Kovacs & Vogt, 1982; Feden et al., 1979). Bisher gibt es nur wenige 
seismische Untersuchungen im Bereich des Morris Jesup Rises. Sie liefern 
durch ihre geringe DatenqualitÃ¤ nur vage Informationen Ã¼be die Struktur 
seiner ~edihentdecke und seiner Kruste (Ã–stens & Wold, 1977). 
Abb. 4.4.1 : Lageplan der reflexionsseismischen Profile Ã¼be den Morris Jesup Rise. 
Schwarze Dreiecke markieren die Positionen der Sonobojen. 
4.4.1 Profilbeschreibung 
Die reflexionsseismischen Profile AWI-91109 bis AW1-91111 fÃ¼hre vom 
Amundsen Becken (85.56 ON, 9.27 OW) Ã¼be die nÃ¶rdlich Flanke des Morris 
Jesup Rises bis 85.41 ON, 12.08 OW (Abb. 4.4.1). Die Profile AWI-91112 bis 
AWI-91115 verlaufen von Nordwesten nach SÃ¼doste Ãœbe den nÃ¶rdliche 
Teil des Plateaus und enden zum Amundsen Becken hin bei 85.05 ON, 
12.82 'W (Abb. 4.4.1). FÃ¼ die reflexionsseismischen Messungen wurde der 
300 m lange 12-Kanal Streamer und das 8x31 Airgunarray eingesetzt. Eine 
Sonoboje wurde Ã¼be der nÃ¶rdliche Flanke des Plateaus ausgebracht. 
Profil AWI-91109 (in C.13) fÃ¼hr vom Amundsen Becken auf die Nordspitze 
des Morris Jesup Rises. Die beiden Profile AWI-91110 (in C.14) und AWI- 
91 11 1 (Abb. 4.4.2) verlaufen ebenfalls Ã¼be seine Nordflanke. Profil AWI- 
91 11 1 zeigt, daÂ das Plateau von einer 0.1 s TWT mÃ¤chtige Sediment- 
schicht mit transparentem Reflexionsmuster bedeckt wird. Darunter sind bis zu 
einer Laufzeit von 3.8 s TWT (z.B. CDP 280-320) Signale mit starker 
Amplitude von weiteren Reflektoren zu erkennen. Die Oberkante des 
akustischen Basements zeichnet sich durch diffuse Reflexionen mit 
schwachen Amplituden ab (z.B. CDP 200-250, 3.3 s TWT). Diffraktions- 
hyperbeln zeigen eine stark gestÃ¶rt OberflÃ¤ch des Basements an ( z.B. CDP 
700-800, 3.7 - 4.3 s TWT). 
Abb. 4.4.2: Reflexionsseismisches Profil AWI-91111. Unter der 0.1 s TWT mÃ¤chtige 
Deckschicht mit transparentem Reflexionsmuster liegen bis zur Laufzeit von 
3.8 s TWT weitere Reflektoren (z.B. CDP 280-320). Das Reflexionsmuster 
der Basementoberkante ist diffus (z.5. CDP 200-250, 3.3 s TWT). 
Das Profil AWI-91112 fÃ¼hr vom nordÃ¶stliche Rand des Morris Jesup Rises 
Ã¼be seine nordwestliche Flanke (Abb. 4.4.3) Die Wassertiefe betrÃ¤g hier 
mehr als 1000 m. Die BasementoberflÃ¤ch ist als deutlicher Reflektor zu 
sehen und sehr unregelmÃ¤ÃŸ (z.B. CDP 2000, 2.5 s TWT). Der nÃ¶rdlich 
Teil des Plateaus wird von einer dÃ¼nne Sedimentschicht von 0.2 s TWT 
MÃ¤chtigkei bedeckt, wobei sich auch hier die 0.1 s T W T  mÃ¤chtig 
Deckschicht mit transparentem Reflexionsmuster abzeichnet. Nach Westen 
hin ist das Basement stÃ¤rke gestÃ¶rt es besteht aus abgeschobenen BlÃ¶cken 
die von Sedimentschichten bis zu 0.5 s TWT MÃ¤chtigkei bedeckt sind. 
Abb. 4.4.3: Reflexionsseismisches Profil AWI-91112 entlang der nordwestlichen Flanke 
des Morris Jesup Rises. Das Plateau (CDP 21 - 800) wird von einer 0.2 s TWT 
mÃ¤chtige Sedimentschicht bedeckt. Das Basement ist ab der Flanke (ab CDP 
800) stÃ¤rke gestÃ¶rt Die Position der Sonoboje SB91 19 ist mit einem Pfeil 
markiert. Das Tiefen-Geschwindigkeitsmodell zeigt eine 200 m mÃ¤chtig 
Sedimentdecke auf dem Plateau an. 
Abbildung 4.4.4 faÃŸ in einer Skizze den aus reflexionsseismischen Profilen 
interpretierten Verlauf der Sedimentschichten und der Krustenoberkante vom 
Amundsen Becken und der westlichen Flanke des Morris Jesup Rises 
zusammen. Die Profile AWI-91114 und AWI-91115 Ã¼be das Plateau sind in 
den Tiefenschnitt durch das sÃ¼dwestlich Eurasische Becken (Abb. 4.3.3, 
Kap. 4.3.2) eingefÃ¼gt 
Die Profile AWI-91113, AWI-91114 und AWI-91115 ( Abb. 4.4.5, (3.15 und 
C.16) verlaufen Ã¼be die Nordspitze des Morris Jesup Rises. Das Plateau liegt 
hier 900 m unter dem Meeresspiegel und fÃ¤ll mit einer steilen Flanke von 16O 
Neigung nach SÃ¼doste in das Amundsen Becken ab (AWI-91114 und AWI- 
91 115). Auf dem Hang sind keine Reflexionssignale zu erkennen, die auf eine 
Sedimentbedeckung deuten. Die nordwestliche Flanke ist mit 4O Neigung 
deutlich flacher (AWI-91113). Hier besteht das Basement aus abgeschobenen 
BlÃ¶cken die von insgesamt 0.5 s TWT mÃ¤chtige Lagen bedeckt sind. Ãœbe 
das Plateau zieht sich die 0.1 s TWT mÃ¤chtig Deckschicht mit trans- 
parentem Reflexionsmuster. Sie bildet am Plateaurand eine Diskordanz mit 
den auf dem Hang liegenden Schichten (Abb. 4.4.5, CDP 500 bis 750, 
1.4 s TWT). 
Abb. 4.4.4: Skizze des Sedirnentschichtenverlaufes und der Struktur der Krustenober- 
kante nach den Profilen AWI-91105 bis AWI-91112 irn Arnundsen Becken und 
auf der westlichen Flanke des Morris Jesup Rises. 
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4.4.2 Sedimentstruktur 
Aus den refraktionsseismischen Daten der Sonoboje SB91 19 (in D.12) ergibt 
sich fÃ¼ die Sedimentdecke auf der Nordflanke des Plateaus eine Vp- 
Geschwindigkeit von 1.9 kmls und eine MÃ¤chtigkei von 200 m (Abb. 4.4.3). 
LaufzeitÃ¤st zur Bestimmung der Geschwindigkeit im Basement sind nicht 
vorhanden. 
Abb. 4.4.5: Profil AWI-91113 Ã¼be das Plateau und den nordwestlichen Hang des Rises. 
Die eingefÃ¼gte Zahlen geben die aus der Probestapelung bestimmten Vp- 
Geschwindigkeitswerte in der Sedirnentdecke an. 
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FÃ¼ eine detaillierte Geschwindigkeitsanalyse der Sedimentschichten wurde 
an mehreren Stellen der Profile AWI-91113 und AWI-91114 die Vp-Geschwin- 
digkeit aus den Probestapelungen (s, Kap. 3.2.2) bestimmt. Bei der Wasser- 
tiefe des Plateaus von rund 900 m und der StreamerlÃ¤ng von 300 m betrÃ¤g 
der Fehler der Vp-Geschwindigkeitswerte +I- 0.1 kmls. 
Die Sedimentdecke der nordwestlichen Flanke kann nach diesen Analysen in 
drei Schichten mit Geschwindigkeiten von 1.7 kmls, 1.9 kmls und 2.2 kmls 
aufgeteilt werden (Abb. 4.4.5). Ihre MÃ¤chtigkei betrÃ¤g rund 130 m, 1 4 0  m 
bzw. 100 m. Auf dem Plateau gliedern sich die Sedimentlagen in eine 80- 
90 m mÃ¤chtig Deckschicht mit einem Geschwindigkeitswert von 1.7 kmls 
und eine untere Ca. 170 m mÃ¤chtig Schicht mit einem Vp-Geschwindig- 
keitswert von 2.2 kmls. 
4.4.3 Krustenstruktur 
Die gemessenen Freiluftschwerewerte liegen Ã¼be dem Morris Jesup Rise bei 
knapp + 40 mGal. 
Nach dem erstellten Schweremodell besteht der Morris Jesup Rise aus einer 
dÃ¼nne Sedimentdecke mit Dichtewerten von 1.9 gIcm3 und einer bis zu 
18 km mÃ¤chtigen ozeanischen Kruste mit einer Dichte von 2.85 glcm3, die 
bis in 21 km Tiefe ragt. (Abb. 4.4.6). Die daraus berechneten Schwerewerte 
stimmen bis +I- 5 mGal mit den gemessenen Werten Ã¼berein 
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Abb. 4.4.6: Krustenmodell des Morris Jesup Rises nach den Werten der Freiluftschwere. 
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4.4.4 Diskussion 
lm Bereich des Morris Jesup Rises und des Yermak Plateaus wird eine starke 
IntensitÃ¤ magnetischer Anomalien beobachtet (Karasik, 1968; Vogt et al., 
1979). In Verbindung mit der symmetrischen Lage der Plateaus bezÃ¼glic des 
Gakkel RÃ¼cken wird vermutet, daÂ die beiden Plateaus durch eine 
vulkanische Effusion im EozÃ¤ und frÃ¼he OligozÃ¤ gebildet wurden. Mit dem 
Aufbrechen der FramstraÃŸ vor 35 Mio. Jahren wurde dann das entstandene 
vulkanische Massiv in den Morris Jesup Rise und des Yermak Plateau 
getrennt (Feden et al. 1979; Jackson et al., 1984). 
Nach den erstellten Schweremodellen (Abb. 4.3.4 und 4.4.6) deutet sich 
durch den Dichtewert von 2.85-2.9 gIcm3 an, daÂ der Morris Jesup Rise aus 
ozeanischer Kruste besteht. Die KrustenmÃ¤chtigkei von 18 km stimmt dabei 
mit der KrustenmÃ¤chtigkei am nÃ¶rdliche Yermak Plateau (Abb. 4.3.4) 
Ã¼berein Diese Beobachtungen stÃ¼tze die These Ã¼be die gemeinsame 
vulkanische Entstehung des Morris Jesup Rises und des Yermak Plateaus. 
Die reflexionsseismischen Aufzeichnungen zeigen durch die stark gestÃ¶rt 
BasementoberflÃ¤che daÂ vermutlich beim Auseinanderriften der Plateaus die 
Kruste stark gedehnt und dadurch einzelne KrustenblÃ¶ck abgeschoben 
wurden. 
Die Diskordanz der Sedimentlagen am Hang zur rund 200 m mÃ¤chtige 
Sedimentdecke auf dem Plateau ist ein Zeichen fÃ¼ Erosion (Abb. 4.4.5). Die 
Ursache dafÃ¼ ist noch ungeklÃ¤rt Denkbar wÃ¤r ein Abtragen von 
Sedimenten durch Gletscher wÃ¤hren der zunehmenden Vereisung im 
PliozÃ¤n PleistozÃ¤n 
4.5 Yermak Plateau 
Plattentektonische Rekonstruktionen des Eurasischen Beckens zeigen, daÂ 
vor dem EozÃ¤ (Chron 21) nicht genug Platz fÃ¼ den Morris Jesup Rise und fÃ¼ 
groÃŸ Teile des Yermak Plateaus vorhanden war (Vogt et al., 1979). Deshalb 
wird angenommen, daÂ sich der nÃ¶rdlich Teil des Yermak Plateaus und der 
Morris Jesup Rise zwischen dem EozÃ¤ und frÃ¼here OligozÃ¤ (Chron 21 bis 
13) durch groÃŸ vulkanische Effusionen eines 'Hot Spot' gebildet haben, der 
an der Grenze zwischen eurasischer, grÃ¶nlÃ¤ndisch und nordamerikanischer 
Platte lag (Feden et al., 1979; Jackson et al., 1984). Als sich im frÃ¼he 
Oligoz&n (Chron 13) durch Rifting GrÃ¶nlan und die nordamerikanische Platte 
vom Eurasischen Kontinent trennten, teilte sich das entstandene vulkanische 
Massiv in den Morris Jesup Rise und das Yermak Plateau (Feden et al., 1979, 
Jackson et al,, 1984). 
Das Yermak Plateau wird aufgrund seiner Morphologie und seiner 
magnetischen Eigenschaften in einen nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Bereich 
getrennt. Die starke IntensitÃ¤ magnetischer Anomalien (>I000 nT) deuten 
darauf hin, daÂ zumindest der nÃ¶rdlich Teil des Plateaus ozeanischen 
Ursprungs ist und zusammen mit dem Morris Jesup Rise gebildet wurde 
(Feden et al., 1979). Die Beschaffenheit und Herkunft der Kruste unter dem 
sÃ¼dliche Bereich des Yermak Plateaus ist jedoch unklar. Die IntensitÃ¤ der 
magnetischen Anomalien ist hier geringer, was auf vorwiegend kontinentale 
Kruste hinweist (Feden et al., 1979). Jedoch schlieÃŸe Crane et al. (1 982) aus 
hohen WÃ¤rmefluÃŸwerte daÂ der sÃ¼dwestlich Teil des Plateaus ozea- 
nischen Ursprungs ist. 
Abb. 4.5.1 : Lageplan der Profile auf dem Yermak Plateau: Reflexionsseismische Profile AWI- 
91 125 bis AWI-91134 (dicke Linie), Position der Sonoboje SB9125 (Dreieck), 
Schwereprofile (dÃ¼nn + dicke Linie). 
Aus diesen GrÃ¼nde werden in vorliegender Arbeit die seismischen Profile 
Ã¼be das nÃ¶rdlich und sÃ¼dlich Yermak Plateau getrennt behandelt. Die 
seismischen Untersuchungen sollen klÃ¤ren ob sich in der Sediment- und 
Krustenstruktur KlimaverÃ¤nderunge bzw. Spuren des Riftingprozesses 
abzeichnen. Die gravimetrischen Untersuchungen sollen Informationen Ã¼be 
den Ãœbergan zwischen ozeanischer und kontinentaler Kruste am Ã¶stliche 
AuslÃ¤ufe des Plateaus, sowie der umstrittenen Krustenbeschaffenheit und 
ihrem Verlauf am westlichen Hang des Plateaus liefern. 
4.5.1 Profilbeschreibung, nÃ¶rdliche Bereich 
Die reflexionsseismischen Profile AWI-91125 und AWI-91126 (Abb. 4.5.2 und 
4.5.3) schlieÃŸe sich an den Transekt durch das sÃ¼dlich Eurasische Becken 
an (s. Kap. 4.3). Sie fÃ¼hre vom Nansen Becken von 82.97ON, 9.82OE Ã¼be die 
nordwestliche Flanke des Yermak Plateaus bis zu seiner nÃ¶rdliche Spitze 
bei 82.O58N und 14.17OE (Abb. 4.5.1). 
Ab b. 4.5.2: Reflexionsseisrnisches Profil AWI-91125 vom Nansen Becken (CDP 21 - 1 1 00) 
Ã¼be eine Stufe (CDP 1300 - 2500) auf die nÃ¶rdlich Spitze des Yerrnak 
Plateaus (ab CDP 2800). 
Die nÃ¶rdlich Spitze des Yermak Plateaus liegt im vermessenen Bereich 
knapp 1000 m unter dem Meeresspiegel. Nach Nordwesten fallt der 
Meeresboden steil mit 1 l0 Neigung auf ein Zwischenplateau von 2200 m 
Wassertiefe ab und von dort in das 3700 m tiefe Nansen Becken (AWI-91125 
CDP 1300 - 2500). Diese Stufe ist leicht zum Nansen Becken hin geneigt. 
Das Plateau und die Stufe werden von einer akustisch transparenten, 
0.2 s TWT mÃ¤chtige Schicht bedeckt. Diese Deckschicht ist auf dem 
Plateau stark gestÃ¶rt Unter ihr liegen in einem Halbgraben bis zu einer Tiefe 
von 2.3 s TWT weitere, in ihrem Verlauf unterbrochene Reflektoren (AWI- 
91 126, CDP 250-350). Auf dem Zwischenplateau liegen mehrere Schichten 
parallel zur Deckschicht bis zu einer Tiefe von 4.4 s TWT (AWI-91125, CDP 
1300 - 2000). Darunter sind noch bis zu 6 s TWT mehrere Reflexions- 
horizonte zu erkennen. 
WÃ¤hren der Verlauf des akustischen Basements im Nansen Becken als 
zusammenhÃ¤ngende Reflektor gut zu verfolgen ist, wird er auf der 
Zwischenstufe, am Hang und auf dem Plateau selbst sehr undeutlich und 
stark unterbrochen (AWI-91125). Auf der Stufe werden deshalb die tiefsten 
Reflexionen bei 6 s TWT als akustisches Basement interpretiert und auf dem 
Plateau der 2.3 s TWT tiefe Halbgraben (Abb. 4.5.3). Auf den steilen Flanken 
des Plateaus sind auÃŸe dem Meeresboden keine tieferen Reflexionssignale 
zu erkennen (Profil AWI-91125, CDP 1100-1300 und CDP 2500-2700). 
Da fÃ¼ das Plateau keine refraktionsseismischen Daten vorliegen, wurde die 
Vp-Geschwindigkeit in den Schichten aus den Probestapelungen bestimmt. 
(s. Kap. 3.2.2). Trotz der geringen Wasseriiefe von 500 m auf dem Plateau ist 
die HyperbelkrÃ¼mmun der CDP-Ensembles wegen des kurzen Streamers 
sehr klein. Deshalb wurden an mÃ¶glichs vielen Stellen Geschwindig- 
keitsanalysen durchgefÃ¼hrt um fÃ¼ die einzelnen Schichten einen reprÃ¤sen 
tativen Mittelwert ihrer Vp-Geschwindigkeit zu erhalten. Die Genauigkeit der 
Intervallgeschwindigkeiten betrÃ¤g i n  den oberen Horizonten +I-0.1 kmls und 
in tieferen Schichten +I-0.4 kmls. Uber die Vp-Geschwindigkeit im akusti- 
schen Basement kann mit diesen Daten nichts ausgesagt werden. Die 
Mittelwerte der bestimmten Vp-Geschwindigkeiten sind in die Interpretations- 
skizze der Profile AWI-91125 und AWI-91126 eingetragen (Abb. 4.5.4). 
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Abb. 4.5.3: Reflexionsseismisches Profil AWI-91126 Ã¼be die nÃ¶rdlich Spitze des Yennak 
Plateaus. Das Diagramm zeigt die aus Probestapelungen ermittelte Vp- 
Geschwindigkeit in den Schichten der HalbgrabenfÃ¼llung Die Deckschicht wird 
von Erosionsrinnen durchzogen (z.B. CDP 300 - 400). 
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Abb. 4.5.4: Skizze der Profile AWI-91125 und AWI-91126 Ã¼be die nÃ¶rdlich Spitze des 
Yermak Plateaus. Die Vp-Geschwindigkeitswerte sind in die entsprechenden 
Schichten eingetragen. Die SedimentmÃ¤chtigkei auf der Zwischenstufe 
betrÃ¤g bis zu 2400 m, auf dem Plateau durchschnittlich 190 m und im 
Halbgraben bis zu 1300 m. 
4.5.2 Diskussion 
Das Zwischenplateau (AWI-91125, CDP 1300-2500) wird von zwei 170 m 
bzw. 450 m mÃ¤chtigen parallel zum Meeresboden verlaufenden 
Sedimentschichten bedeckt. Die Vp-Geschwindigkeiten betragen hier 1.7 
bzw. 1.8 kmls. Darunter liegen sehr unregelmÃ¤ÃŸ verlaufende Schichten mit 
einer zugehÃ¶rige Vp-Geschwindigkeit von 2.2 kmls. Da sie bis 6 s TWT zu 
erkennen sind, muÃ ihre MÃ¤chtigkei bis zu 1800 m betragen. Es handelt sich 
hier vermutlich um Sedimente, die durch Verwerfungen in ihrem Schicht- 
verlauf gestÃ¶r wurden. Die MÃ¤chtigkei des gesamten Sedimentpaketes auf 
der Zwischenstufe betrÃ¤g ungefÃ¤h 2400 m. Dieser hohe Wert wird im 
folgenden durch die Ergebnisse der Gravimetrie bestÃ¤tigt 
Unterhalb von 6 s TWT, also der Reflexionen, die wahrscheinlich von der 
Obergrenze des akustischen Basements stammen, kann aus den Auf- 
zeichnungen keine Geschwindigkeit bestimmt werden. Ob die Reflexions- 
signale hier von seewÃ¤rt einfallenden Reflektoren (Seaward Dipping 
Reflectors) stammen ist nicht ganz klar. Diese Schichten entstehen, wenn 
Mantelmaterial zwischen auseinanderdriftenden Platten an die OberflÃ¤ch 
dringt und dort Basaltlagen bildet. Durch fortschreitendes Rifting Ã¼berlager 
sich an den KontinentalrÃ¤nder die Basaltschichten und bilden so die 
seewÃ¤rt geneigten Reflektoren (White & McKenzie, 1989). Unter dem 
Plateaurand deutet der Verlauf der BasementoberflÃ¤ch auf mÃ¶glicherweis 
seewÃ¤rt einfallende Reflektoren hin (AWI-91125, CDP 2100-2500, 3.9 bis 
5.3 s TWT). Das wÃ¼rd bedeuten, daÂ eine subaerische, vulkanische 
TÃ¤tigkei noch bei der Trennung von Yermak Plateau und Morris Jesup Rise 
vor 34 Mio. Jahre bestanden haben muÃŸ Dagegen ist am westlichen Rand 
der Stufe der Verlauf der Schichten unter 5.5 s TWT (CDP 1300-1880) 
gestÃ¶rt Nach dieser Struktur wÃ¼rd es sich hier um KrustenblÃ¶ck des 
Plateaus handeln, die bei der Trennung von Yermak Plateau und Morris 
Jesup Rise durch die Dehnung des Kontinentalrandes abgeschoben und 
verdreht wurden (Jokat et al., 1995b). 
FÃ¼ die nÃ¶rdlich Spitze des Yermak Plateaus ergibt sich aus den 
Probestapelungen in der 0.2 s TWT starken Deckschicht eine Vp-Geschwin- 
digkeit von 1.9 kmls und damit eine MÃ¤chtigkei von nur 190 m. Diese dÃ¼nn 
und durch Erosionsrinnen gestÃ¶rt Sedimentdecke des Plateaus (2.B. AWI- 
91126, CDP 300-400) deutet auf eine hohe WasserstrÃ¶mungs 
geschwindigkeit. Wahrscheinlich wird durch den Westspitzbergenstrom, der 
um das Plateau strÃ¶m nur wenig Material abgelagert und sogar erodiert 
(Myhre et al., 1995). 
Die Vp-Geschwindigkeiten in den Schichten im Halbgraben (Abb. 4.5.3) 
reichen von 2.2 Ã¼be 3.2 bis 4.2 kmls. Die MÃ¤chtigkei der HalbgrabenfÃ¼llun 
betrÃ¤g damit 1300 m. Der Halbgraben selbst entstand vermutlich durch 
Dehnung beim Auseinanderdriften von Morris Jesup Rise und Yermak 
Plateau. 
4.5.3 Profilbeschreibung, sÃ¼dliche Bereich 
Die Profile AWI-91127 bis AWI-91134 verlaufen von 80.56ON, 7.88OE Ã¼be den 
sÃ¼dliche Teil des Yermak Plateaus und enden Ã¼be dem Molloy Ridge bei 
79.50Â°N 1.52OE (Abb. 4.5.1). Da in diesem Bereich des Plateaus die 
Eisbedeckung gering war, konnte fÃ¼ alle Profile der 600 m lange 24-Kanal 
Streamer eingesetzt werden. Zwei Sonobojen wurden Ã¼be dem zentralen 
Plateaubereich ausgesetzt, wovon aber nur SB91 25 (in D.17) auswertbare 
Signale lieferte. Deshalb wurde ein detaillierteres Tiefen-Geschwindig- 
keitsmodell fÃ¼ das sÃ¼dlich Plateau und seine westliche Flanke aus den 
Probestapelungen erstellt. 
Nach Profil AWI-91130 betrÃ¤g die Wassertiefe Ã¼be dem PlateaurÃ¼cke 
560 m (Abb. 4.5.5). Der Verlauf der Meeresbodentopographie ist auf dem 
Plateau und an seiner sÃ¼dwestliche Flanke fast eben. Nur auf dem Sattel 
des Plateaus sind mehrere kleine StÃ¶runge der Deckschicht zu erkennen 
(Abb. 4.5.5, CDP 50 - 550). An der sÃ¼dwestliche Flanke des Plateaus zeigt 
sich eine knapp 2.5 km breite Rinne (in C.29, AWI-91133, CDP 200 - 300). 
Profil AWI-91134 (in (2.30) zeigt, daÂ das Plateau an seiner sÃ¼dwestliche 
Flanke erst auf eine Zwischenstufe (CDP 500 - 1350) auslÃ¤uft bevor es mit 
12 Neigung schroff zum Molloy Ridge hin abfÃ¤llt 
Der gesamte sÃ¼dlich Plateaubereich wird, wie der Nordteil, von einer 
0.2 s TWT mÃ¤chtigen transparenten Schicht mit chaotischem Reflexions- 
muster bedeckt (z.B. Abb. 4.5.5, 0.8 - 1 .O s TWT). Darunter verlaufen im 
Zentrum des Plateaus Sequenzen von kontinuierlichen Reflektoren parallel 
zum Meeresboden (z.B. in C.25, AWI-91128, CDP 21, 1.25 - 2.45 s TWT). 
Zum sÃ¼dwestliche Rand des Plateaus dÃ¼nne diese Lagen aus, bilden eine 
Diskordanz zur Deckschicht und werden in ihrem Verlauf zunehmend durch 
Verwerfungen gestÃ¶r (Abb. 4.5.5, CDP 600 - 900, 0.8 - 1.2 s TWT). 
Eine starke Meeresbodenmultiple verdeckt den tieferen Teil der Sektion. 
Trotzdem lassen sich unterhalb der Multiplen weitere Reflexionssignale von 
kontinuierlichen Schichten erkennen, sowie im zentralen Plateaubereich 
zwischen 2 s und 3 s TWT Reflexionssignale eines stark gestÃ¶rte Reflek- 
tors, der hier als die Oberkante des akustischen Basements interpretiert wird 
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Abb. 4.5.5: Reflexionsseisrnisches Profil AWI-91130 Ã¼be den Sattel des Yerrnak Plateaus. 
Die Interpretationsskizze zeigt den Verlauf der Einheiten YP-1 bis YP-3 und der 
Oberkante des akustischen Basements. Die gestrichelte Linien zeigen die 
durch Multiple Ã¼berprÃ¤g WeiterfÃ¼hrun der Schichten. Senkrechte Striche 
markieren die Stellen der Vp-Geschwindigkeitsanalysen. Die Werte sind in den 
Schichten angegeben. Die Lage und Tiefe der ODP-Bohrung Site 910 ist 
durch den grauen Balken markiert. Der schwarze Pfeil kennzeichnet das Ende 
einer registrierten Schwereanomalie (s. Kap. 4.5.6). 
Auf dem Plateausattel wird das Basement von rund 1.5 s TWT mÃ¤chtige 
Schichten bedeckt. Zur westlichen Flanke hin fÃ¤ll das Basement von 
3.5 s TWT auf 5.5 s TWT ab und wird hier von mehreren sigmoidal 
verlaufenden Schichten bedeckt, die wiederum eine Diskordanz zur 
Deckschicht bilden (Profil AWI-91133, CDP 100 bis AWI-91134, CDP 700). 
Auf der Flanke zum Molloy Ridge hin sind keine Reflexionssignale zu 
erkennen, die eine Sedimentbedeckung anzeigen (in C.30, AWI-91134, CDP 
1 300 - 1 600). 
4.5.4 Sedimentstruktur, sÃ¼dliche Bereich 
Die Sedimentschichten des sÃ¼dliche Yermak Plateaus werden aufgrund 
ihrer Vp-Geschwindigkeit, Reflexionsmusters und Verlaufes analog zu Eiken 
(1992) in die drei Einheiten YP-1, YP-2 und YP-3 eingeteilt (Tab. 4.3). 
Name Vp fkm/s] MÃ¤chtiakei fml Reflexionsmuster 
YP-3 1.6 - 1.7 120 oben: transparent 
1.7 - 1.9 190 - 240 unten: gestaffelte Lagen 
YP-2 1.9 - 2.6 500 - 700 dicht gestaffelte Lagen 
YP-1 2.0 -4.3 1500 keine interne Struktur 
Tab. 4.3: Die Sedimenteinheiten des sÃ¼dliche Yermak Plateaus und ihre Eigenschaften 
Zur obersten Einheit YP-3 zÃ¤hle hier die durch ein transparentes, 
chaotisches Reflexionsmuster gekennzeichnete Deckschicht und eine 
darunter liegende Abfolge dicht aufeinanderfolgender Reflektoren. Die Deck- 
schicht zieht sich mit annÃ¤hern gleichbleibender MÃ¤chtigkei von 0.15- 
0.2 s TWT Ã¼be den Sattel sowie den Flankenbereich des Plateaus. Die Vp- 
Geschwindigkeiten liegen um 1.6 kmls bis 1.7 kmls. Die SchichtmÃ¤chtigkei 
betrÃ¤g auf dem Plateausattel 120 m und nimmt nach Osten und Westen zu 
den Flanken hin etwas zu. Der untere Teil von YP-3 besteht aus einer Schicht 
gestaffelter ReflektorbÃ¤nder die auf den Plateauflanken konkordant zur Deck- 
schicht verlaufen. Zum Plateausattel hin dÃ¼nne diese Lagen aus und bilden 
zur Deckschicht eine Diskordanz (Abb. 4.5.5). Die Vp-Geschwindigkeit variiert 
von 1.7 kmls auf dem Ã¶stliche Hang bis auf 1.9 kmls im Gipfelbereich. Die 
MÃ¤chtigkei der Schicht betrÃ¤g nordÃ¶stlic des Sattels 190 m und sÃ¼dwest 
lich bis zu 240 m (Abb. 4.5.6). Die rauhe Meeresbodentopographie deutet an, 
daÂ der Sattelbereich des Plateaus von Erosionsrinnen durchzogen ist. Sie 
sind Anzeichen fÃ¼ strÃ¶mungsbedingt Auswaschungseffekte im Gipfel- 
bereich, wÃ¤hren an den Flanken vorwiegend ungestÃ¶rte pelagische 
Sedimentation stattfindet. 
- Die Einheit YP-2 zeichnet sich durch dicht aufeinanderfolgende Lagen mit 
starken Amplituden der Reflexionssignale aus. Die Vp-Geschwindigkeiten in 
den Sedimentschichten reichen von 1.9 km/s in den oberen Lagen bis 
2.6 kmls in den unteren Schichten, Die MÃ¤chtigkei von YP-2 betrÃ¤g im 
zentralen Plateaubereich 500-700 m. Die Schichten verlaufen auf der 
nordÃ¶stliche und sÃ¼dwestliche Flanke des Plateaus konkordant zur 
Deckschicht von YP-3 (Abb. 4.5.6). Zum Plateausattel hin dÃ¼nne die 
Schichten aus und bilden mit der Deckschicht eine Diskordanz (Abb. 4.5.5, 
CDP 21 - 500, 1.0 s TWT). Das deutet auf eine Phase starker Erosion hin. 
AWI- AW1- 
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Abb. 4.5.6: Skizze der Profile AWI-91127 bis AWI-91134 Ã¼be das sÃ¼dlich Yermak Plateau. Die Bezeichnungen der Einheiten ist in die Schichten 
eingetragen. Die Zahlen in den Schichten geben den Vp-Geschwindigkeitswert in [kmls] an. Die Balken markieren die Position und 
Tiefe der ODP-Bohrungen Site 910, 91 1, 912. Die Lage der Schwereanomalie ist mit Pfeilen gekennzeichnet. Der Meeresboden auf 
dem Plateausattel ist von Erosionsrinnen durchzogen. Die Einheit YP-2 bildet am westlichen Rand des Plateausattels eine Diskordanz 
mit der Deckschicht von YP-3. Unter der sÃ¼dwestliche Flanke des Plateaus deutet der Verlauf der tieferen Horizonte auf 'seewÃ¤rt 
geneigte Reflektoren'. Auf dem Molloy Ridge sind keinerlei Reflexionshorizonte zu erkennen, die auf eine Sedimentbedeckung 
deuten. 
Am westlichen FuÃ des Plateaus liegen die Schichten der Einheit YP-2 auf 
der Ã¤ltere Einheit YP-1 auf ('downlap') ((2.30, AWI-91134, CDP 21-500, 
3.7 s TWT). Das deutet auf BodenstrÃ¶m ('bottom-currents'), die Material 
vom Plateausattel erodieren und am Hang ablagern. 
Dicht aufeinanderfolgende Lagen innerhalb der Einheiten YP-2 und YP-3 und 
die hohe Amplitude der Reflexionssignale deuten auf einen starken Wechsel 
des abgelagerten Materials. Myhre et al. (1 995) vermuten, daÂ der 'West- 
Spitzbergen-Strom' in dieser Region fÃ¼ einen starken Wechsel von 
Sedimenten sorgt, sowie ein Haupttransportweg fÃ¼ Eisberge ist. 
- Die Grenze zur Einheit YP-1 ist auf allen Profilen gut zu erkennen. Die 
Schichten zeichnen sich durch ein chaotisches Reflexionsmuster aus, es sind 
nur wenige interne Strukturen zu erkennen, die aber nicht konkordant zur 
Obergrenze der Einheit verlaufen. Die Geschwindigkeit in den Lagen liegt 
zwischen 2.0 bis 4.3 kmls, durchschnittlich um 3 kmls. Die MÃ¤chtigkei betrÃ¤g 
im Gipfelbereich des Plateaus bis zu 1500 m. Die Sedimente von YP-1 fÃ¼lle 
die Topographieunebenheiten der Basementoberflache auf (Abb. 4.5.6). 
4.5.5 AnschluÃ der Seismik an die ODP-Bohrungen 
Die Reflexionsseismischen Messungen auf dem Yermak Plateau dienten 
auch zur Auswahl von Bohrlokationen fÃ¼ das ODP-Bohrprogramm "North 
Atlantic - Arctic Gateways I" (Jokat et al., 1992b). 
Im Rahmen der ODP-Expedition Leg 151 wurden auf dem Sattelbereich und 
den Flanken des Yermak Plateaus an den Lokationen Site 91 0, 91 1 und 91 2 
(Abb. 4.5.1) mehrere Bohrungen niedergebracht (Myhre et al., 1995). Die 
Bohrstellen wurden entsprechend der Profile AWI-91127, AWI-91130 bzw. 
AWI-91131 positioniert. Nach den lithostratigraphischen Analysen der 
Bohrkerne sind auf dem Plateau und seinen Flanken drei Einheiten, IA, IB und 
IC, zu unterscheiden (Shipboard Sci, Party, ODP Leg 151, Site 91 0, 91 1, 912; 
1995). Tabelle 4.4 faÃŸ die Eigenschaften der Einheiten zusammen und zeigt 
einen Vergleich mit den in dieser Arbeit aus der Seismik bestimmten 
Einheiten. 
lithostr. MÃ¤chtigkei [m] Alter VP Besonderheiten seism. 
Einheit 910 911 912 rkrnlsl Einheit 
I A 209 380 40 QuartÃ¤ 1.7 - 1.8 viele 'Dropstones' YP-3 
oberes PliozÃ¤ 
I B 183 125 170 PliozÃ¤ 1.9 wenig 'Dropstones' YP-2 
IC 116 - - PliozÃ¤ 2.0 wenig 'Dropstones' YP-2 
Tab. 4.4: Die lithostratigraphischen Einheiten und ihre Eigenschaften nach den ODP- Bohr- 
kernanalysen (Shipboard Sei. Party, ODP Leg 151, Site 910, 911, 912, 1995) und 
ihre Zuordnung zu den seismischen Einheiten. 
Anhand ihrer SchichtmÃ¤chtigkei wird in dieser Arbeit die seismische Einheit 
YP-3 der lithostratigraphischen Einheit IA gleichgesetzt und die Einheit YP-2 
mit IB und IC (Abb. 4.5.7). 
Nach den ODP-Bohrkernanalysen bestehen alle drei Einheiten IA, IB und IC 
aus vorwiegend terrestrischem und ein wenig hemipelagischem Material, das 
mit 'Dropstones' vermischt ist. In allen Bohrkernen wurden in Einheit IA (YP-3) 
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Abb. 4.5.7: Ausschnitte der seismischen Profile AWI-91127 und AWI-91130 mit den 
lithostratigraphischen Einheiten IA, IB und IC nach den Bohkernanalysen und 
den Einheiten YP-3 bis YP-1 nach den Ergebnissen der seismischen Daten. 
Das bildet ein wichtiges Kriterium zur Einteilung der Einheiten in IA (YP-3) und 
IBIIC (YP-2 ) (Shipboard Sci. Party, ODP Leg 151, Site 910, 91 1, 912, 1995). 
Dropstones' sind ein Zeichen fÃ¼ die zunehmende Vereisung der Nord- 
halbkugel ab dem MiozÃ¤n Die Sedimentationsrate ist mit 17 cmlka wÃ¤hren 
des PliozÃ¤n und des QuartÃ¤r Ã¼beral auf dem Plateau sehr hoch. Die oberen 
20-50 m der Bohrkerne zeigen, daÂ die Sedimente vermutlich durch die 
Eisauflast stark Ã¼berkonsolidier sind (Myhre et al., 1995). 
Das Alter der seismischen Einheit YP-3 (IA) entspricht nach den 
Bohrkernanalysen oberem PliozÃ¤n/PleistozÃ bis QuartiÃ¤r das der Einheit 
YP-2 (IB, IC) dem unterem PliozÃ¤n Die Schichtgrenze der seismischen 
Einheit YP-2 und Einheit Yp-3 zeigt hier also den Ãœbergan vom Interglazial 
zum Glazial an. Die Diskordanz von YP-2 zu YP-3 am westlichen Plateaurand 
(Abb. 4.5.5) zeigt, daÂ dieser Klimawechsel mit einer starken Erosionsphase 
verbunden war. 
Die Sequenzen von kontinuierlichen Reflektoren in den Einheiten YP-2 und 
YP-3 zeigen starke Amplitudenschwankungen der Reflexionssignale (z B. 
C.27, AWI-91131, CDP 400 - 500). Das kÃ¶nnt ein Anzeichen fÃ¼ 
Gasvorkommen in den Sedimenten sein. Diese Beobachtung wird durch 
geologische Untersuchungen der ODP-Bohrkerne bestÃ¤tigt wonach die 
Schichten bis 300 m Tiefe betrÃ¤chtlich Mengen an Athan, Propan und 
Methan enthalten (Myhre et al., 1995). 
4.5.6 Krustenstruktur, sÃ¼dliche Bereich 
Zu dem Bereich unterhalb des stark gestÃ¶rte Basementreflektors kÃ¶nne 
keine Angaben zur seismischen Vp-Geschwindigkeit gemacht werden. Das 
chaotische Reflexionsmuster deutet aber darauf hin, daÂ es sich bei diesem 
Reflektor vermutlich um die Grenze zur Oberkruste handelt. Jackson et al. 
(1 984) kartierten in seismischen Profilen am nordwestlichen Plateaurand 
ebenfalls einen unregelmÃ¤ÃŸ verlaufenden Reflektor, den sie als 0-Reflektor 
bezeichneten und aufgrund seiner Geschwindigkeit von 5 kmls und seiner 
Struktur der Oberkruste zuordneten. 
Unterhalb des Basementreflektors sind am westlichen Plateauhang noch bis 
5 s TWT schwache ReflektorstÃ¼ck zu erkennen, die zur FramstraÃŸ hin 
geneigt sind (in C.30, AWI-91134, CDP 200 - 800). Sie liegen 2700 m unter 
dem Meeresboden. Zum einen kÃ¶nnt es sich hier um seewÃ¤rt geneigte 
Reflektoren ('Seawards Dipping Reflectors') handeln, die anzeigen, daÂ der 
Vulkanismus beim Auseinanderbrechen von Morris Jesup Rise und Yermak 
Plateau hier noch anhielt (Jokat et al., 1995b). Die Reflexionssignale kÃ¶nnte 
aber auch von abgeschobenen KrustenblÃ¶cke stammen. Wie fÃ¼ den 
Nordteil des Yermak Plateaus wÃ¤r das ein Zeichen fÃ¼ Dehnung des 
Flankenbereiches beim Auseinanderbrechen des vulkanischen Massives. 
Das durch zahlreiche Abschiebungen stark gestÃ¶rt Basement ist auch in 
frÃ¼here geophysikalischen Untersuchungen zu sehen, und wird dort als 
charakteristisch fÃ¼ passive KontinentalrÃ¤nde und eine durch Ausein- 
anderbrechen gedehnte Kruste (Sundvor et al., 1979; Jackson et al. 1984) 
interpretiert. 
DaÂ am westlichen Flankenbereich des Yermak Plateaus auch nach seiner 
Bildung noch weitere Dehnung und Abschiebung stattfindet, zeigt der Verlauf 
der Sedimentlagen auf der Zwischenstufe (in C.30, AWI-91134 ab CDP 750). 
Hier liegen mehrere Schichten bis 4.5 s TWT konkordant zu YP-3, weisen 
also keine Erosionsspuren auf. Die Lagen sind jedoch stark durch 
StaffelbrÃ¼ch gestÃ¶rt 
4.5.7 Krustenmodell des gesamten Plateaus 
Die registrierten Schwerewerte der ARCTIC'91 Expedition zeigen 
Ã¼bereinstimmen mit anderen Messungen (L.W. Sobczak et al., 1990) einen 
starken Gradienten vom Nansen Becken bis zum Plateausattel an (Abb. 
4.5.8). Die Werte steigen von -50 mGal im Nansen Becken bis auf 
durchschnittlich 10 mGal Ã¼be dem Plateausattel und sinken wieder am 
sÃ¼dwestliche FuÃ des Plateaus auf durchschnittlich -10 mGal (Abb. 4.5.8). 
Im Gipfelbereich bei 80.28' N und 6.86' E liegt eine Schwereanomalie. Die 
Werte steigen hier von durchschnittlich 10 mGal steil auf 50 mGal an. 
Aus den hier ausgefÃ¼hrte seismischen Untersuchungen lassen sich keine 
Angaben Ã¼be die KrustenmÃ¤chtigkei und ihr Material gewinnen. Deshalb 
wurde mit den Daten der Freiluftschwere ein Krustenmodell erstellt (Abb. 4.5.8 
und Abb. 4.3.4). 
Danach wird der Nordteil des Plateaus (Abb. 4.3.4) von einer 600  m 
mÃ¤chtige Sedimentschicht mit der Dichte von 2.0 gIcm3 bedeckt. Unter ihr 
reicht 15 km mÃ¤chtig Kruste mit einer Dichte von 2.9 g/cm3 bis in 20 km 
Tiefe. Um den steilen Ansteig der Schwerewerte an der westlichen Flanke zu 
erhalten, muÃ auf dem Zwischenplateau eine 2 km mÃ¤chtig Sedimentdecke 
liegen. Das bestÃ¤tige die aus der Reflexionsseismik erstellten Tiefen- 
Geschwindigkeitsmodelle (s. Kap. 4.5.2). 
Am Ã¶stliche Hang (Abb. 4.5.8) betrÃ¤g die Sedimentdecke rund 2 km. Die 
Tiefe der ozeanischen Kruste liegt bei 12 km. Nach SÃ¼de zum Plateausattel 
hin erreicht die Krustentiefe 22 km. Im Sattelbereich des Plateaus (Abb. 4.5.8) 
verlaufen dann entsprechend den seismischen Daten die drei Einheiten YP-3, 
YP-2 und YP-1 mit Dichtewerten von 2.0, 2.2 bzw. 2.3 g/cm3 und einer 
MÃ¤chtigkei von 2 bis 3 km. Unter der Sedimentdecke liegt ein Keil mit einer 
Dichte von 2.8 g/cm3 und darunter 10-15 km mÃ¤chtig Kruste der Dichte 
2.9 gIcm3. Im sÃ¼dwestliche Bereich des Plateaus betrÃ¤g die Tiefe der 
ozeanischen Kruste zum Molloy Ridge hin 11 km. Die berechneten 
Schwerewerte der Modelle weichen nicht mehr als 5 mGal von den 
beobachteten Werten ab. 
Die Ã¼be dem Sattelbereich beobachtete Schwereanomalie lÃ¤Ã sich durch 
verschiedene Krustenmodelle nachzeichnen: 
Zum einen kann der Verlauf der Anomalie durch eine vulkanische Intrusion 
mit einer Dichte von 2.9 g/cm3 nachmodelliert werden, die das Zentrum des 
Plateaus durchdringt und bis 1.5 km unter die PlateauoberflÃ¤ch ragt (Abb. 
4.5.8). 
Das andere Modell erklÃ¤r die Anomalie durch eine Verwerfung bzw. abrupten 
Ãœbergan zwischen einer 'kontinentalen' und einer 'ozeanischen' Kruste. Um 
dabei die berechneten Schwerewerte den beobachteten anzupassen muÃŸt 
die 'kontinentale' Kruste eine Dichte von 2.8 g/cm3 haben. Dieser Wert ist 
sehr hoch im Vergleich zur durchschnittlichen Dichte von 2.67 g/cm3 fÃ¼ 
kontinentale Kruste. 
DaÂ kontinentale Kruste unter dem gesamten sÃ¼dliche Plateau liegt, konnte 
mit keinem Modell nachgestellt werden. HierfÃ¼ muÃŸt schon Material mit 
einer Dichte von 2.8 gIcm3 bis direkt unter den Meeresboden reichen. Die 
seismischen Messungen zeigen an dieser Position aber eine 1.5 km 
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Abb. 4.5.8: Krustenmodell des gesamten Plateaus. In diesem Modell dringt eine Intrusion 




Das erstellte Krustenmodell Ã¼be den nordÃ¶stliche Teil des Yermak Plateaus 
zeigt, daÂ hier ozeanische und kontinentale Kruste flieÃŸen ineinander 
Ã¼bergehen Die ausgedÃ¼nnt kontinentale Kruste reicht bis zum nordÃ¶stliche 
FuÃ des Plateaus bei 81Â N. Diese Interpretation wird durch refraktions- 
seismische Messungen und Schweremodelle von Jackson et al. (1984) 
belegt, wonach unter der nordwestlichen Flanke des Plateaus ebenfalls 
ausgedÃ¼nnt kontinentale Kruste bis nach 81.55O N reicht. 
Im SÃ¼dweste des Plateaus ist aber der Ãœbergan zwischen kontinentaler 
und ozeanischer Kruste nicht eindeutig. Um die IntensitÃ¤ und den Verlauf der 
registrierten Schwereanomalie zu erklÃ¤re muÃ hier entweder die 
'kontinentale' Kruste des Plateaus abrupt mit einer Verwerfung an den 
ozeanischen Teil grenzen oder eine Intrusion bis in den Kern des Plateaus 
ragen. 
Das Modell mit einer Intrusion wird hier bevorzugt, da in diesem Bereich des 
Plateaus hohe WÃ¤rmefluÃŸwer registriert wurden (Crane et al., 1982). Sie 
sind ein mÃ¶gliche Zeichen fÃ¼ aufsteigende Magma. Weiterhin werden hier in 
den reflexionsseismischen Aufzeichnungen Verwerfungen an der Krusten- 
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oberkante beobachtet. Solche Verwerfungen entstehen entweder an einem 
durch Rifting gedehnten Kontinentalrand oder durch eine Intrusion, die das 
Plateau aufwÃ¶lbt In den gebildeten Spalten kann dann Magma bis an die 
OberflÃ¤ch dringen (Okay & Crane, 1993). 
Weiterhin liegen das Yermak Plateau und der Morris Jesup Rise hÃ¶he Ã¼be 
der Subsidenzkurve, als es ihrem Alter entspricht (Kristoffersen & Husebye, 
1982). Aufsteigendes Magma kÃ¶nnt in den letzten Millionen Jahren das 
nÃ¶rdlich Gebiet um Spitzbergen angehoben oder seine Subsidenz verzÃ¶ger 
haben (Okay & Crane, 1992; Kristoffersen & Husebye, 1982). 
Eine Hebung des Plateaubereiches und damit verbundene Erosion wÃ¼rd in 
vorliegender Arbeit die beobachtete Diskordanz der Deckschicht YP-3 zu den 
Ã¤ltere Einheiten YP-2 und YP-1 erklÃ¤ren Die Erosion kÃ¶nnt jedoch auch 
eine zweite Ursache haben: Durch zunehmende Vereisung lagen Gletscher 
auf dem nÃ¶rdliche Schelf Spitzbergens und dem Yermak Plateau auf. Die 
prÃ¤glaziale Sedimentschichten von YP-2 wurden dabei erodiert, das 
abgetragene Material zum Schelfrand transportiert und dort in 
progradierenden Schichten abgelagert. Eine Eisauflast wÃ¼rd auch die 
Uberkonsolidierung der Einheiten YP-2 und YP-3 erklÃ¤re (Myhre et al., 
1995). Nach dem RÃ¼ckgan der Vereisung im HolozÃ¤ liegen die Gletscher 
nicht mehr auf dem Plateau auf. Es Ã¼berwiege hemipelagische Sedimenta- 
tionsbedingungen, die sich im gleichmÃ¤ÃŸig Verlauf der transparenten, 
oberen Schichten von YP-3 widerspiegeln. 
MÃ¶glicherweis trugen beide Ursachen zur Erosion bei. Durch thermische 
Ereignisse kÃ¶nnt das Plateau soweit gehoben worden sein, daÂ Gletscher 
der PliozÃ¤n-PleistozÃ Vereisung den Sattelbereich erreicht, und dort 
Sedimente abgetragen haben. 
4.6 Barents Schelf 
Der Barents-Kara Schelf bildet den sÃ¼dliche Rand des Nansen Beckens 
(Abb. 4.6.1). Von dort wurde der Lomonosov RÃ¼cke bei der Offnung des 
Eurasischen Beckens im frÃ¼he KÃ¤nozoiku getrennt (Lawver et al., 1988). 
Abb.: 4.6.1 Lageplan der reflexionsseismischen Profile (dicke Linie), gravimetrischen Profile 
(dÃ¼nn Linie) und Sonobojen (Kreise) Ã¼be dem Barents Schelfrand. 
4.6.1 Profi lbeschreibung 
Die reflexionsseismischen Profile AWI-91010 und AWI-91020 fÃ¼hre von 
81 .O3 ON, 30.76 OE Ã¼be den Schelfrand der Barents See in das Nansen 
Becken bis 82.12 ON, 30.62 OE (Abb. 4.6.1). 
FÃ¼ die reflexionsseismischen Messungen konnte wegen starker Eisbe- 
deckung nur ein 50 m langer 6-Kanal Streamer und das 8x31 Airgunarray 
eingesetzt werden. 
Die Wassertiefe des Barents Schelfes betrÃ¤g hier 140-1 80 m. Der Schelf- 
rand fÃ¤ll mit einer Neigung von 7 Â in das rund 31 00 m tiefe Nansen Becken 
ab. 
Auf dem Schelf sind flachliegende, parallel zum Meeresboden verlaufende 
Reflektoren bis zu einer Zwei-Weg Laufzeit von 0.35 s zu sehen (Abb. 4.6.2). 
Darunter sind wegen starker Multiplen keine weiteren Reflektoren zu 
erkennen. Auf der Flanke liegen progradierende Sedimentschichten. Im 
Nansen Becken ist eine Abfolge horizontaler, ungestÃ¶rte Schichten mit einer 
gesamten Zwei-Weg Laufzeit von 600 ms zu erkennen. Diese Schichten 
werden nach unten von einem starken Reflektor bei 4.9 s TWT begrenzt. 
Darunter verlÃ¤uf noch ein weiterer, schwacher Reflektor (5.2 s TWT) mit 
unregelmÃ¤ÃŸig Topographie (in C.0, AWI-91020, CDP 1600 - 1900). Aus den 
Sektionen ist aber nicht ersichtlich, ob es sich hierbei um das akustische 
Basement handelt oder ob noch mehr Sedimentschichten folgen. 
Abb. 4.6.2: Reflexionsseismisches Profil AWI-91010 Ã¼be den Barents Schelfrand. 
4.6.2 Sedimentstruktur 
Es liegen keine refraktionsseismischen Messungen zur Bestimmung der Vp- 
Geschwindigkeit vor. Auch wegen der geringen LÃ¤ng des Streamers lassen 
sich aus den Probestapelungen keine genauen Geschwindigkeitswerte 
ermitteln. Deshalb kann hier Ã¼be die MÃ¤chtigkei der Sedimentschichten nur 
spekuliert werden. 
Den bis zu einer Laufzeit von 5.2 s TWT registrierten Lagen im Nansen 
Becken wird analog zu Untersuchungen im Amundsen Becken eine Vp- 
Geschwindigkeit von 1.9 kmls zugeordnet (s. Kap. 4.2.3). Daraus ergibt sich 
fÃ¼ die Sedimentdecke des Nansen Beckens an seinem sÃ¼dliche Rand eine 
gesamte MÃ¤chtigkei von rund 450 m (Abb. 4.6.3). Es ist aber anzunehmen, 
daÂ das Zentrum des Nansen Beckens von weitaus mÃ¤chtigere Sediment- 
lagen bedeckt wird. 
Abb. 4.6.3: Skizze der Profile AWI-91010 und AW1-91020 Ã¼be den Barents Schelfrand 
Auch die registrierten Reflexionen auf dem Barents Schelf geben nur einen 
geringen AufschluÃ uber die dort abgelagerten Sedimente. Mit einer 
angenommenen Geschwindigkeit von 2.0 kmls betrÃ¤g die gesamte 
MÃ¤chtigkei der registrierten Lagen nur 150 m. Nach Jackson & Oakey (1 990) 
liegt auf dem Schelf aber eine mehr als 4 km mÃ¤chtig Sedimentdecke. 
4.6.3 Krustenstruktur 
Die beobachteten Schwerewerte variieren uber dem Barents Schelf von -20 
mGal bis +30 mGal. Vom Rand bis zum FuÃ des Schelfes fallen die Werte 
von +30 mGal auf -50 mGal. Zur Mitte des Nansen Beckens nehmen die 
Werte gleichmÃ¤ÃŸ von 0 mGal auf -30 mGal ab (Abb. 4.6.4). 
Die reflexionsseismischen Daten geben im untersuchten Gebiet keinen 
AufschluÃ uber die MÃ¤chtigkei der Sedimentdecke und des Basements. 
Deshalb wurden fÃ¼ ein Startmodell die Dichten- und Tiefenwerte fÃ¼ das 
Nansen Becken nach einem Krustenmodell von Kristoffersen et al. (1984) 
Ã¼bernommen FÃ¼ den Schelf wurden die Werte des Lomonosov RÃ¼cken aus 
Kap. 4.1.3 eingesetzt, da der RÃ¼cke als kontinentales Fragment angesehen 
wird, das bei der Offung des Eurasischen Beckens vom Schelf getrennt 
wurde. 
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Abb. 4.6.4: Krustenmodell Ã¼be den Barents Schelfrand. 
Nach dem entwickelten Krustenmodell (Abb. 4.6.4) wird der Barents Schelf 
von einer 2.5 km mÃ¤chtige Sedimentschicht der Dichte 2.55 gIcm3 bedeckt. 
Darunter reicht Kruste der Dichte 2.85 gIcm3 und 2.95 gIcm3 bis in 15 k m  
bzw. 27 km Tiefe. Im Nansen Becken liegt eine knapp 2 km mÃ¤chtig Sedi- 
mentdecke mit einer mittleren Dichte von 2.44 gIcm3 auf der nur 4 k m  
mÃ¤chtige ozeanischen Kruste. 
Die nach diesem Modell berechneten Schwerewerte weichen von den 
gemessenen Werten im Nansen Becken nicht mehr als 5 mGal ab. Uber dem 
Schelf betragen die Abweichungen von gemessenen und berechneten 
Werten teilweise bis zu I 0  mGal, da nicht alle Anderungen des hier 
unruhigeren Schwerefeldes nachmodelliert werden konnten. 
4.6.4 Diskussion 
Das Modell zeigt, daÂ die Variationen der Schwerewerte Ã¼be dem Schelf 
durch die unregelmÃ¤ÃŸi Topographie des Meeresbodens, der hier nur knapp 
200 m unter dem Meeresspiegel liegt, hervorgerufen werden. Die Dichte der 
Sedimentdecke des Schelfes ist mit einem Wert von 2.55 g/cm3 etwas hÃ¶he 
als die des Lomonosov RÃ¼ckens Das zeigt, daÂ durch die LandnÃ¤h des 
Schelfes dort Material hÃ¶here Dichte abgelagert wurde, als auf dem 
entfernteren RÃ¼cken 
Da die aus dem Krustenmodell des Lomonosov RÃ¼cken Ã¼bernommene 
Tiefen- und Dichtewerte fÃ¼ die Kruste des Schelfes kaum verÃ¤nder werden 
muÃŸte erhÃ¤rte sich die Hypothese, daÂ der RÃ¼cke ein Fragment des 
eurasischen Schelfrandes ist. 
Ã¼bereinstimmen mit anderen Untersuchungen (Kristoffersen et al.,1984; 
Davydova et al.,1985) liegt nach dem Modell eine extrem dÃ¼nn ozeanische 
Kruste unter dem Nansen Becken. Ihre MÃ¤chtigkei ist charakteristisch fÃ¼ die 
geringe Dehnungsrate des Gakkel RÃ¼cken (Jackson et al., 1982; 
Kristoffersen et al., 1982). 
5. Zusammenfassung und Ausblick 
Die in der vorliegenden Arbeit ausgefÃ¼hrt Untersuchung der Daten der 
ARCT1C191 Expedition ermÃ¶glich Aussagen Ã¼be die geodynamische und 
sedimentÃ¤r Entwicklung des Eurasischen Beckens. Die VerknÃ¼pfun der 
Ergebnisse aus Seismik und Gravimetrie ergibt zum erstenmal vom 
Meeresboden bis zur Krusten-Mantelgrenze einen detaillierten Einblick in die 
Sediment- und Krustenstruktur der wichtigsten Elemente im Eurasischen 
Becken: des Lomonosov und Gakkel RÃ¼ckens des Amundsen und Nansen 
Beckens, des Morris Jesup Rises und Yermak Plateaus. 
Der Lomonosov RÃ¼cke teilt den Arktischen Ozean in einen amerasischen 
und einen eurasischen Bereich. Er wird als kontinentales Fragment 
angesehen, das bei der Offnung des Eurasischen Beckens vom Barents 
Schelf getrennt wurde (z.B. Mair & Forsyth, 1982). 
Die Ergebnisse aus den seismischen Untersuchungen der Sedimentdecke 
des RÃ¼cken wurden teilweise in Jokat et al. (1992b) verÃ¶ffentlicht Sie 
zeigen, daÂ unter einer 500 m mÃ¤chtige Sedimentdecke weitere, insgesamt 
1800 m mÃ¤chtig Schichten liegen. Vermutlich bestehen sie aus stark 
konsolidiertem, terrestrischem Material, das vor der Abtrennung des 
Lomonosov RÃ¼cken vom Schelf abgelagert wurde. Auf der amerasischen 
Seite des RÃ¼cken sind diese Schichten von progradierenden Lagen bedeckt, 
die offensichtlich Ablagerungen des ehemaligen Kontinentalschelfes 
darstellen. Die 500 m mÃ¤chtig Sedimentdecke auf dem RÃ¼cke bildet zu 
den tieferen Sequenzen im RÃ¼ckenzentru und zu den Lagen an den 
Flanken eine Diskordanz. Sie kennzeichnet eine Phase, in der der RÃ¼cke 
stark erodiert wurde. Deshalb wird vermutet, daÂ der RÃ¼cke zu Beginn der 
Ã–ffnun des Eurasischen Beckens auf Meeresspiegelniveau lag. Eine 
Vorstellung Ã¼be den Verlauf seiner weiteren Subsidenz liefert ein 
stratigraphisches Modell der Sedimentschichten im Amundsen Becken (Kap. 
4.2.3). Demnach muÃ sich der RÃ¼cke ab 46 Mio. Jahren tiefer (> 100 m) 
unter den Meeresspiegel abgesenkt haben, so daÂ ab dieser Zeit 
hemipelagische Sedimentationsbedingungen vorherrschten (Jokat et al., 
1995a). 
In dieser Arbeit wurden zum erstenmal die detaillierten Kenntnisse Ã¼be die 
Sedimentschichten aus den seismischen Untersuchungen in ein 
Schweremodell der RÃ¼ckenkrust eingebaut. Nach dem Krustenmodell (Abb. 
4.1.6) liegen unter einer 500 m mÃ¤chtige Sedimentdecke mit Dichtewerten 
von 1.8-1.9 g/cm3 im RÃ¼ckenzentru Schichten mit einer Dichte von 2.3- 
2.5 gIcm3 bis in 3.8 km Tiefe. Sie belegen die Vermutung, daÂ terrestrische, 
stark konsolidierte Sedimente auf dem Lomonosov RÃ¼cke vor seiner 
Trennung vom Schelf abgelagert wurden. Die Wurzel des RÃ¼cken reicht bis 
in 28 km Tiefe und gliedert sich in einen oberen und unteren Bereich mit 
Dichtewerten von 2.82 bzw. 2.95 gIcm3. Die Wurzelstruktur des Lomonosov 
RÃ¼cken und der Hinweis auf mesozoische Sedimentschichten im 
RÃ¼ckenzentru bilden hier, analog zu den Ergebnissen der LOREX- 
Expedition (Weber, 1979; Mair & Forsyth, 1982; Forsyth & Mair, 1984; Weber & 
Sweeney, 1985), die wichtigsten Anhaltspunkte fÃ¼ die Hypothese, daÂ der 
RÃ¼cke vor der Offnung des Eurasischen Beckens ein Teil des Barents- Kara 
Schelfes war. 
Erstaunlich ist dabei, daÂ der durchschnittlich nur 150 km breite Lomonosov 
RÃ¼cken nach seiner morphologischen Gestalt zu urteilen, gleichmÃ¤ÃŸ Ã¼be 
seine gesamte LÃ¤ng von 1700 km vom Schelf getrennt wurde und ohne 
grÃ¶ÃŸer sichtbare Verformung zu seiner jetzigen Position durch 
Meeresbodenspreizung transportiert wurde. Bisher geben nur die Daten der 
LOREX- und ARCTICF91 Expedition einen Hinweis, daÂ auch die 
Krustenstruktur entlang der LÃ¤ng des RÃ¼cken durch diesen ProzeÃ nur 
unwesentlich verÃ¤nder wurde. Die beiden untersuchten Bereiche liegen 
jedoch in Bezug auf die LÃ¤ng des RÃ¼cken dicht beieinander (Abb. 2.2). Die 
Krustenstruktur des Ã¶stliche Lomonosov RÃ¼cken ist weitgehend unbekannt 
und sollte daher Ziel weiterer Untersuchungen sein. Profile entlang der 
LÃ¤ngsachs des RÃ¼cken kÃ¶nnte AufschluÃ Ã¼be mÃ¶glich Variationen 
seiner Krustenstruktur geben. 
Der Gakkel RÃ¼cke ist ein mittelozeanischer RÃ¼cken der das Eurasische 
Becken in das Amundsen und das Nansen Becken unterteilt. Er wird als 
VerlÃ¤ngerun des mittelatlantischen RÃ¼cken angesehen und stellt, 
vermutlich durch seine NÃ¤h zum Rotationspol in der Laptev See, mit einer 
Dehnungs-Halbrate von nur 3 - 11 mmla eines der langsamsten Dehnungs- 
zentren der Welt dar (Karasik, 1974; Vogt et al., 1979). Beobachtungen zeigen 
einen Zusammenhang zwischen der Dehnungsrate mittelozeanischer RÃ¼cke 
und der MÃ¤chtigkei und Topographie der dort gebildeten Kruste (Sclater & 
Francheteau, 1970; Reid & Jackson, 1981 ; Malinverno, 1991). 
Von besonderem Interesse ist hier deshalb, ob sich die beobachteten 
Krusteneigenschaften des Eurasischen Beckens in die bisher bekannten 
ZusammenhÃ¤ng zwischen Dehnungsrate und Krustenstruktur einfÃ¼ge 
lassen. 
Durch die aus den seismischen Aufzeichnungen ermittelte Sediment- 
mÃ¤chtigkei konnte in der vorliegenden Arbeit erstmals der Tiefenverlauf der 
KrustenoberflÃ¤ch im Eurasischen Becken bestimmt werden und daraus die 
Rauhigkeit der Krustentopographie berechnet werden. Der nach der Methode 
von Malinverno (1991) aus den Topographiedifferenzen berechnete 
Rauhigkeitswert betrÃ¤g fÃ¼ das zentrale Amundsen Becken 380 m und fÃ¼ 
das sÃ¼dwestlich Eurasische Becken bis zu 600 m. Die damit nach 
Malinverno (1991) berechneten vollen Dehnungsraten betragen 12 mmla 
bzw. 5 mmla. Sie korrelieren sehr gut mit den aus magnetischen Anomalien 
bestimmten vollen Dehnungsraten von 12 mmla fÃ¼ den mehr als 40 Mio. 
Jahre alten Bereich des Eurasischen Beckens und von 5-6 mmla fÃ¼ seine 
jÃ¼nger Region (Vogt et al., 1979). Nach vorliegenden Untersuchungen 
scheint auch fÃ¼ den extrem langsam dehnenden Gakkel RÃ¼cke eine stabile 
Beziehung zwischen der Dehnungsrate und der Rauhigkeit der Krusten- 
topographie zu bestehen. Da sich diese Annahme nur auf die Beobachtung 
zweier Tiefenschnitte (Abb. 4.2.6 und 4.3.3) stÃ¼tzt sollten weitere Unter- 
suchungen der Rauhigkeit insbesondere in der NÃ¤h des Rotationspoles 
durchgefÃ¼hr werden. 
Die in dieser Arbeit ermittelten KrustenmÃ¤chtigkeite entsprechen nicht den 
aus Modellen (Reid & Jackson, 1991; Bown & White, 1994) erwarteten 
MÃ¤chtigkeite (Abb. 4.3.5). Nach den hier erstellten Schweremodellen betrÃ¤g 
die KrustenmÃ¤chtigkei im zentralen Amundsen Becken 5-9 km (Abb. 4.2.8), 
im sÃ¼dwestliche Becken aber nur 2-3 km (Abb. 4.3.5). Die theoretisch 
vorhergesagten MÃ¤chtigkeite bei einer Dehnungsrate von 12 mmla wÃ¤re 
2.5 km (Reid & Jackson, 1981) und 5 km (Bown & White, 1994). FrÃ¼her 
Untersuchungen bestÃ¤tigen daÂ die KrustenmÃ¤chtigkei im sÃ¼dwestliche 
Eurasischen Becken von 2.5 bis 9 km variiert (z.B. Jackson et al., 1982; 
Kristoffersen et al., 1982). Das zeigt, daÂ an extrem langsam dehnenden 
RÃ¼cke mit einer groÃŸe Streuung der MÃ¤chtigkeitswert gerechnet werden 
muÃŸ und die Modelle Ã¼be die Beziehung von KrustenmÃ¤chtigkei und 
Dehnungsrate ihre AllgemeingÃ¼ltigkei verlieren. Durch weitere seismische 
und gravimetrische Messungen entlang des Gakkel RÃ¼cken sollte untersucht 
werden, ob sich die Variation der KrustenmÃ¤chtigkei zum Rotationspol hin 
noch verstÃ¤rkt 
Die p1attentektonisch.e Entwicklungsgeschichte des Amundsen und Nansen 
Beckens ist seit der Offnung des Eurasischen Beckens im PalÃ¤ozÃ durch das 
Streifenmuster der magnetischen Anomalien parallel zum Gakkel RÃ¼cke gut 
bekannt (z.B. Vogt et al,, 1979). Dagegen existieren nur wenige Informationen 
Ã¼be die Zusammensetzung und Entwicklung der Sedimentdecke der Becken. 
Aus den seismischen Aufzeichnungen der ARCTIC' 91 Expedition wurden 
hier detaillierte Angaben zur Vp-Geschwindigkeit, MÃ¤chtigkeit Alter, Sedi- 
mentationsrate und Herkunft der Sedimente im Eurasischen Becken erarbeitet 
(Tab. 4.2). Aus den kombinierten Ergebnissen der refraktions- und reflexions- 
seismischen Messungen wurde erstmals ein Tiefenschnitt durch die 
Sedimentdecke des zentralen Amundsen Beckens (Abb. 4.2.6) und des sÃ¼d 
westlichen Eurasischen Beckens (Abb. 4.3.3) erstellt. Die hier durchgefÃ¼hrte 
Untersuchungen lieferten die Basis fÃ¼ ein stratigraphisches Modell, das die 
Eigenschaften der Sedimente und Ablagerungsbedingungen im Eurasischen 
Becken darstellt, sowie die Subsidenzgeschichte des Lomonosov RÃ¼cken 
wiedergibt (Jokat et al., 1995a). Die weiterfÃ¼hrend Untersuchung der Rauhig- 
keit der Krustentopographie war nur aufgrund der genauen Kenntnis der 
SedimentmÃ¤chtigkei mÃ¶glich 
Der Morris Jesup Rise und das Yermak Plateau liegen am sÃ¼dliche Ende 
des Eurasischen Beckens. Sie wurden gemeinsam durch einen Hot Spot 
gebildet und durch die Ã–ffnun der FramstraÃŸ getrennt (Feden et al,, 1979, 
Jackson et al., 1984). 
Bisher wurde nur ein seismisches Profil Ã¼be den Morris Jesup Rise 
vermessen, das durch die geringe DatenqualitÃ¤ und Eindringtiefe kaum 
Information Ã¼be die Sedimentdecke und Kruste des Plateaus ergab (Ostenso 
& Wold, 1977). 
Die seismischen Profile der ARCTIC'91 Expedition fÃ¼hre Ã¼be die nÃ¶rdlich 
Spitze des Plateaus und zeigen deutlich Reflexionssignale der Sediment- 
schichten und des akustischen Basements. Die Auswertung zeigt eine nur 
100-200 m mÃ¤chtig Sedimentdecke auf dem Plateau. Sie ist von Rinnen 
durchzogen, was auf eine starke Erosion durch MeeresstrÃ¶munge schlieÃŸe 
lÃ¤ÃŸ Unter der Sedimentdecke zeichnet sich eine stark gestÃ¶rt Basement- 
oberflÃ¤ch ab, die eine Dehnung und Abschiebung von KrustenblÃ¶cke durch 
Rifting andeutet. Das aus Schwerefelddaten erstellte Krustenmodell zeigt eine 
17 km mÃ¤chtig Kruste, deren Dichtewert von 2.9 gIcm3 fÃ¼ die vulkanische 
Herkunft des Rises spricht. 
Die Angaben zur Entstehung und Struktur des Plateaus wurden bisher aus 
magnetischen Untersuchungen abgeleitet. Daher sollten weitere seismische 
und gravimetrische Vermessungen besonders Ã¼be dem zentralen Morris 
Jesup Rise ausgefÃ¼hr werden, um seine Sediment- und Krustenstruktur 
besser erfassen zu kÃ¶nne und damit einen AufschluÃ Ã¼be seine Entwick- 
lung zu gewinnen. 
Das Yermak Plateau gliedert sich nach aeromagnetischen Untersuchungen in 
einen nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Bereich. Die Nordspitze des Plateaus ist 
vermutlich ozeanischer Herkunft und wurde zusammen mit dem Morris Jesup 
Rise gebildet (Feden et al., 1979). Die Zusammensetzung des sÃ¼dliche 
Teiles ist umstritten. Magnetische Eigenschaften lassen hier auf kontinentale 
Kruste schlieÃŸe (Feden et al., 1979). Hohe WÃ¤rmefluÃŸwer im sÃ¼dwest 
lichen Bereich deuten dagegen ozeanische Kruste (Crane et al., 1982) oder 
erneute vulkanische AktivitÃ¤ an (Jackson et al., 1984). Seismische Unter- 
suchungen, die AufschluÃ Ã¼be die Sedimente und Krustenstruktur des 
Plateaus geben, existieren bisher nur Ã¼be seinen sÃ¼dwestliche Flanken- 
bereich (Jackson et al., 1984; Austegard, 1982). 
Die seismischen und gravimetrischen Profile der ARCTIC'91 Expedition 
fÃ¼hre erstmals Ã¼be den Sattelbereich des Plateaus. Sie lieferten die Basis 
fÃ¼ die Auswahl von Lokationen der ODP-Bohrungen (Myhre et al., 1995). Ein 
detailliertes Bild der Sedimentdecke des Yermak Plateaus liefert hier d ie 
Kombination von Bohrkernanalysen (Myhre et al., 1995) mit den hier 
durchgefÃ¼hrte reflexionsseismischen Untersuchungen. 
Die Sedimentdecke wird aufgrund der Vp-Geschwindigkeiten, des 
Reflexionsmusters in den Schichten und dem Schichtverlauf in die drei 
Einheiten YP-1, YP-2 und YP-3 gegliedert (Tab. 4.3). Die untere Einheit Yp-1, 
in der Vp-Geschwindigkeiten von 2.0-4.3 km/s beobachtet werden, fÃ¼ll 
vorwiegend Senken der KrustenoberflÃ¤ch auf. Die jÃ¼ngere Einheiten Yp-2 
und YP-3 bedecken den gesamten Plateaubereich und zeichnen sich durch 
dichtgestaffelte, kontinuierliche Reflektoren aus. Sie sind 120 m bzw. 500- 
700 m mÃ¤chtig die entsprechenden Vp-Geschwindigkeiten betragen 
durchschnittlich 1.7 bzw. 1.9 km/s. Die beiden Einheiten verlaufen von den 
Flanken her konkordant zum Meeresboden auf den Plateausattel. Dort bilden 
die Einheit YP-2 und die unteren Lagen von YP-3 mit den oberen Schichten 
von YP-3 eine Diskordanz. Nach Bohrkernanaiysen entspricht das Alter fÃ¼ 
YP-2 unterem PliozÃ¤ und fÃ¼ YP-3 dem oberem PliozÃ¤n/PleistozÃ¤ In der 
Einheit YP-3 werden deutlich mehr Dropstones verzeichnet, als in YP-2 
(Myhre et al., 1995). Die Schichtgrenze ist also ein Kennzeichen fÃ¼ den 
Ubergang von interglazial zu Glazial im PliozÃ¤n FÃ¼ die Diskordanz zwischen 
den unteren Lagen von YP-2 und YP-3 und der Deckschicht von YP-3 gibt es 
zwei mÃ¶glich ErklÃ¤rungen So kÃ¶nnt eine Hebung des Plateaus im spÃ¤te 
KÃ¤nozoiku infolge aufsteigender Magma (Okay & Crane, 1992) die Erosion 
der Ã¤ltere Sedimente verursacht haben. Aber auch Gletscher kÃ¶nnte durch 
die zunehmende Vereisung im PleistozÃ¤ die PlateauoberflÃ¤ch erreicht und 
so die prÃ¤glaziale Lagen erodiert haben. Mit dem RÃ¼ckgan der Vereisung 
Ã¼berwieg dann wieder hemipelagische Sedimentation, die sich durch die 
konstant mÃ¤chtig Deckschicht des Plateaus auszeichnet. 
Die gravimetrischen Untersuchungen liefern hier einen neuen Einblick in die 
Beschaffenheit und den Verlauf der Kruste des Plateaus. Nach dem 
erarbeiteten Krustenmodell (Abb. 4.5.8) besteht das Yermak Plateau aus einer 
2-3 km mÃ¤chtige Sedimentdecke, einem 3-4 km mÃ¤chtige Kern mit einer 
Dichte von 2.8 gIcm3 und darunter bis in 22 km Tiefe aus Kruste mit einer 
Dichte von 2.9 glcm3. 
Unter der nordÃ¶stliche Plateauspitze gehen die kontinentale Kruste des 
Plateaus und die ozeanische Kruste des angrenzenden Nansen Beckens 
flieÃŸen ineinander Ã¼ber Die Krustenstruktur fÃ¼ den SÃ¼dweste des Plateaus 
ist dagegen nicht eindeutig. Die beobachteten Schwerewerte kÃ¶nne zum 
einen durch eine abrupte Grenze zwischen kontinentaler und ozeanischer 
Kruste erklÃ¤r werden oder zum anderen durch eine magmatische Intrusion, 
die in den Kern des Plateaus eindringt. Das Intrusionsmodell wird hier 
bevorzugt, da ihm andere Beobachtungen, wie z.B. erhÃ¶ht WÃ¤rmefluÃŸwer 
im sÃ¼dliche Plateaubereich oder die abnormale HÃ¶h des Yermak Plateaus 
bezÃ¼glic seines Alters (Kristoffersen & Husebye, 1982; Okay & Crane, l992),  
entsprechen. 
Die Untersuchungen am Yermak Plateau zeigen, daÂ sich durch die 
Verbindung seismischer Untersuchungen und Bohrkernanalysen U. a. 
KlimaverÃ¤nderunge und ihr EinfluÃ auf die Sedimentationsbedingungen im 
Arktischen Ozean rekonstruieren lassen. Im zentralen Bereich des Ozeans 
werden aber durch die Packeisdecke kaum Tiefenbohrungen mÃ¶glic sein. 
Die Informationen Ã¼be die Eigenschaften und Struktur der tieferen Sedimente 
und Kruste werden sich in arktischen GewÃ¤sser weiterhin auf geophysi- 
kalische Messungen an der WasseroberflÃ¤ch stÃ¼tzen QualitÃ¤ und Syste- 
matik dieser Untersuchungen sind daher wesentlich. Der Einsatz und die 
Zusammenarbeit zweier Eisbrecher bei der ARCTIC191 Expedition zahlte sich 
in diesen Punkten aus und sollte deshalb fÃ¼ weitere Expeditionen in den 
Arktischen Ozean Ã¼berleg werden. 
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Anhang C: Abbildungen der reflexionsseismischen Profile 
C. 1 : Reflexionsseismisches Profil AWI-91080 Å¸be das Plateau des Lomonosov RÃ¼cke 
C .2: Reflexionsseismisches Profil AWI-91093 Å¸be den Rand des Lomonosov RÃ¼cke 
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C.  5 : Reflexionsseisrnisches Profil AWI-91101 Ã¼be das zentrale Arnundsen Becken 
















C .  1 5 Reflexionsseismisches Profil AWI-91114 Morris Jesup Rise 
C .  1 6 Reflexionsseismisches Profil AWI-91115 vom Morris Jesup Rise 
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F .2 Krustenmodell vom Lomonosov RÃ¼cke zum Amundsen Becken 
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